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Petrogênese do Batólito Santa Quitéria: implicações ao magmatismo Brasiliano na porção norte 
da Província Borborema, NE Brasil. 
STEFANO ALBINO ZINCONE 
Resumo 
A evolução magmática na porção norte da Província Borborema (NPB) está relacionada a amalgamação de 
Gondwana Ocidental e reflete parte do fechamento do paleo-oceano Farusiano, a subdução de litosfera oceânica, 
acresção de blocos continentais (Granja e Ceará Central-Rio Grande do Norte), colisão continental (cratons 
Amazonas, São Luiz- W. Africa e São Francisco-Congo) e magmatismo pós-orogênico. Esta evolução é sumarizada 
em cinco fases magmáticas que se interrelacionam com a trama estrutural-tectônica. A Fase Magmática Santa 
Quitéria (FMSQ) (658-606 Ma) é pré- a sin- empurrão e reúne três unidades magmáticas, todas fatiadas, deformadas 
e deslocadas por falhas inversas do Cinturão de Cavalgamento Ceará Central: (i) magmatismo félsico de 
monzogranito megaporfirítico, metaluminoso, magnesiano, cálcio-alcalino alto-K e shoshonítico, e que possui 
enclaves diorítico de afinidade shoshonítica e ultrapotássica; ii) magmatismo intermediário de clinopiroxênio 
hornblenda monzodioritos a monzogranitos melanocráticos, equigranulares, geneticamente relacionados a unidade 
félsica; iii) magmatismo máfico constituído por enclaves gabróicos esparsamente encontrados ao longo do Batólito 
Santa Quitéria (BSQ) e pelo complexo máfico de Malhada Grande, caracterizado por olivina gabro, afetado por 
metamorfismo sub-solidus de fácies granulito, cuja origem se relaciona a trinca da laje oceânica subduzida e 
consequente ascensão da astenosfera. A Fase Magmática Tamboril (FMT) é tardi- empurrão a sin- transcorrência e 
compreende duas unidades, sendo uma epizonal de granitos equigranulares rosa, ferroso, cálcio-alcalina de alto-K e 
shoshonítico e outra de migmatitos de injeção, cujas morfologias são controladas pela estrutura e composição das 
rochas invadidas, número de injeções e distância entre o pluton magmático e as rochas encaixantes. A FMT 
transgride o limite do BSQ e afeta o embasamento proterozóico e arqueano. A evolução magmática procede com as 
Fases Magmáticas Quixeramobim (FMQ), Seridó (FMS) e Bimodal Final (FMBF). A FMQ é controlada pela 
implantação (ca. 580 Ma) e reativação (ca. 530 Ma) das zonas de cisalhamento transcorrente. A FMS (ca. 520 Ma) 
corresponde ao magmatismo residual pegmatítico e a processos metassomáticos de alterações hidrotermais e 
pneumatolíticas, que culminaram na transformação de gabros em rochas calciossilicáticas, mineralizações e 
desvolatização da crosta continental espessada. Por fim, a FMBF (ca. 470 Ma) representa o magmatismo pluto-
vulcânico, bimodal de alta temperatura, que está relacionada à implantação de calderas vulcânicas, complexos 
anelares e diques hipoabissais, originados em regime extensional sob litosfera continental cratônica e temporalmente 
associada à deposição dos primeiros estratos da Bacia do Parnaíba. Os dados isotópicos de Nd indicam que a gênese 
da FMSQ e FMT ocorreu pela mistura de um componente mantélico juvenil com rochas crustais em processo de 
interação manto-crosta. A FMQ e FMBF mostram maior sobreposição isotópica com as rochas do embasamento 
circundante, sugerindo processos de fusão intracrustal com menores incursões mantélicas. Os dados Nd de rochas do 
Arqueano ao Ordoviciano do NPB refletem a variação sistemática das características isotópicas em segmentos 
crustais sucessivamente mais jovens, que resulta na diferenciação progressiva e irreversível do fracionamento 
mantélico e crustal, assim como o aumento da diversidade e complexidade do componente crustal através do tempo. 
 
Palavras-chave: Amalgamação de Gondwana, Domínio Ceará Central, Magmatismo Alto-K e Shoshoníto. 
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Petrogenesis of Santa Quitéria Batholith: implications for Brasiliano magmatism in the northern 
portion of Borborema Province, NE Brazil. 
 
STEFANO ALBINO ZINCONE 
Abstract 
The magmatic evolution observed in the northern Borborema Province (NBP) is related to West Gondwana 
amalgamation and reflects part of the closure of the paleocean Pharusian, subduction of oceanic lithosphere, 
accretion of cratonic blocks (Granja and Ceará Central-Rio Grande do Norte), continental collision (Amazonia, São 
Luiz-W. Africa, São Francisco-Congo), and post-orogenic magmatism.  This evolution is summarized in five 
magmatic stages, which are interrelated with the development of the structural-tectonic fabric. Santa Quitéria 
Magmatic Stage (SQMS) (658-606 Ma) is pre- to syn- thrust and comprises three magmatic units, all sliced, 
displaced and deformed by reverse faults of Ceará Central Thrust Belt: (i) felsic unit represented by high-K calc-
alkaline and shoshonite megaporphyritic monzogranites of metaluminous and magnesian affinity, associated to 
dioritic enclaves of shoshonite and ultrapotassic series; (ii) intermediate unit of equigranular, melanocratic 
monzodiorites to monzogranite with clinopiroxene and hornblende, which is genetically correlated with the felsic 
unit; the main textural feature corresponds to gabbro-diorite micro enclaves of shoshonite series; (iii) mafic unit 
consists of gabbroic enclaves sparsely found along the Santa Quitéria Batholith (SQB) and the mafic complex of 
Malhada Grande, which is composed of olivine gabbro affected by sub solidus metamorphism at granulite facies. 
The origin of this complex is interpreted as related to slab tearing and rise of the asthenosphere. Tamboril Magmatic 
Stage (TMS) is late thrust to syn transcurrence and comprises two units: an epizonal equigranular pink granitic unit 
of high-K calc-alkaline and shoshonite series of ferroan affinity and an injection migmatite unit whose morphologies 
are controlled by structure and composition of host rock, the distance of intrusive suite and the number of successive 
injections. The TMS transgress the limits of SQB and affects the Archean and Proterozoic basement. The magmatic 
evolution proceeds with Quixeramobim Magmatic Stage (QMS), Seridó Magmatic Stage (SMS) and Final Bimodal 
Magmatic Stage (FBMS). QMS is controlled by the onset (ca. 580 Ma) and reactivation (ca. 530 Ma) of transcurrent 
shear zones. SMS (ca. 520 Ma) corresponds to residual pegmatite magmatism and metassomatic process associated 
to hydrothermal and pneumatolytic alteration, which culminated in the transformation of gabbro to calc-silicate rocks 
and mineralization in a devolatized thickened continental crust. FBMS (ca. 470 Ma) represents the plutono-volcanic, 
bimodal, high temperature magmatism related to caldera volcanoes, ring complex and subvolcanic dyke swarms on 
extensional environment on the cratonic lithosphere, which is temporally associated with deposition of the first 
sediments of the Parnaíba Basin. Nd isotopic data indicate that the genesis of SQMS and TMS corresponds to a 
mixture of a juvenile mantle component and older crustal rocks during a process of mantle crust interaction. SMS 
and FBMS show isotopic overlapping with surround basement rocks, suggesting intracrustal melting with less mantle 
incursions. Nd data for Archean to Ordovician rocks of NBP reflect the evolution of continental crust and show a 
systematic change of isotopic characteristics at successively younger crustal segments, which must reflect the 
irreversible progressive mantle fractionation and the increasing diversity and complexity of the crustal component 
trough time. 
 
Keywords: Gondwana Amalgamation, Ceará Central Domain, High-K and Shoshonite Magmatism. 
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1. INTRODUÇÃO 
O crescimento da crosta continental durante o Neoproterozóico está intrinsecamente 
relacionado à colisão de blocos crustais, descendentes da quebra de Rodínia, durante 
amalgamação do super continente Gondwana. A formação de Gondwana gerou uma série de 
orógenos acrescionários e colisionais que envolveram a subducção de litosfera oceânica. O 
episódio tectônico-magmático relatado ao ciclo orogênico Brasiliano-Pan Africano deu origem a 
junção de Gondwana Ocidental durante o fechamento do paleo-oceano Pharusiano e a colisão 
entre os cratons Amazonia-Laurentia com os cratons São Francisco-Congo e São Luiz-Oeste 
Africa. 
O estudo detalhado do magmatismo cálcio-alcalino de arcos magmáticos 
neoproterozóicos  no contexto de amalgamação de Gondwana Ocidental, tem sido retratado na 
Faixa Brasília (Pimentel et al., 1992; 1997, 1999, 2000), Faixa Araçuai (Alkimin et al., 2007; 
Pedrosa Soares et al., 2007), Faixa Ribeira (Tupinambá et al., 2000 et al.), Faixa Sergipana 
(Oliveira et al., 2006; 2010) entre outros. Na sua contraparte africana destacam-se os estudos 
executados na região do Hoggar (Caby et al., 1987, Black, 1994; Liégois et al., 1994 e 1998; 
Acef et al., 2003; Caby, 2003; Caby & Monié, 2003), Mali (Caby & Andreopoulos-Renaud, 
1989; Liégeois et al., 1987) entre outros. 
O Batólito Santa Quitéria (BSQ) é até o presente momento a maior e mais antiga 
expressão do magmatismo brasiliano no Domínio Ceará Central e na Província Borborema como 
um todo. O ambiente tectônico que permitiu o desenvolvimento deste magmatismo tem sido 
interpretado como relacionado a arco magmático continental desenvolvido antes da amalgamação 
da porção oeste do paleocontinente Gondwana (Fetter et al., 2003). A descrição de retroeclogitos 
e granulitos máficos nas imediações do BSQ nos últimos anos (Castro, 2004; Garcia et al., 2006; 
Santos et al., 2009) tem favorecido a hipótese de fechamento de um paleo-oceano e ação de 
processos relacionados a subducção de litosfera oceânica. 
Fetter et al. (2003) descreveram quatro grupos principais de granitóides associados ao 
desenvolvimento do proposto arco magmático. Estes quatro grupos de granitóides são 
relacionados de maneira geral a evolução de arcos magmáticos continentais no sentido de Pitcher 
et al. (1985). Os dados isotópicos de Nd (Fetter et al., 2003) sugerem que as rochas do BSQ 
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constituem um produto híbrido gerado pela mistura entre magma juvenil meoproterozóico e 
gnaisses paleoproterozóico do embasamento (ou litosfera) circundante, indicando que o BSQ não 
representa um arco juvenil e nem uma suíte gerada pela fusão intracrustal. Arthaud (2007) 
considera o BSQ como um complexo ígneo-anatético composto essencialmente por diatexitos 
resultante de intenso processo de fusão parcial de rochas supracrustais aluminosas que após 
metamorfismo regional e anatexia foram intrudidas por grande volume de magmas tonalítico a 
granítico. De Araujo et al. (2011) com base em mapeamento geológico, estudo geoquímico e 
isotópico Pb/Pb na região de Novo Oriente, porção SW do BSQ, propõem que os granitóides 
estudados sejam os primeiros produtos gerados pela fusão da sequência supracrustal 
neoproterozóica que circunda o BSQ durante espessamento crustal devido à colisão continental. 
Ainda em relação a este dinâmico cenário adiciona-se o reconhecimento da aloctonia desta 
enorme massa granítica por Caby e Arthaud (1986). 
Apesar de Fetter et al. (2003) caracterizarem quatro grupos de granitóides e fornecerem 
um largo suporte geocronológico, estudos mais detalhados que estabeleçam uma relação temporal 
entre o quimismo e as sucessivas etapas genéticas da evolução do magmatismo neoproterozóico 
que deu origem ao BSQ e o magmatismo Brasiliano na porção norte da Província Borborema são 
pontuais e não envolvem os diferentes litotipos que compõem o batólito. 
Neste sentido, esta dissertação visa contribuir para o entendimento da evolução do 
Batólito Santa Quitéria com base no refinamento do mapa geológico 1:500.000, definição de sua 
estruturação interna e relações com as rochas encaixantes, relação temporal entre magmatismo e 
a trama estrutural-tectônica, caracterização geoquímica dos principais tipos litológicos precedidas 
de seu estudo petrográfico detalhado e abordagem genética pela metodologia Sm-Nd baseado em 
um número representativo de análises isotópicas obtidas na literatura. Além disso este trabalho 
propõem uma classificação do magmatismo brasiliano na porção norte da Província Borborema 
em cinco principais Fases Magmáticas. 
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2. MÉTODOS 
O estudo do Batólito Santa Quitéria envolveu os seguintes métodos:  
1. Resenha e Compilação de cartas geológicas e estudos geológicos, tectônicos, 
petrográficos, geoquímicos e isotópicos já publicados.  
Esta etapa envolveu principalmente a complementação do banco de dados digital georeferenciado 
iniciado por Mattos (2009). Os trabalhos envolveram não só a atualização dos dados do banco, 
mas também a transferência para uma plataforma ArcGIS – ESRI, que permite a visualização da 
sobreposição de informações. 
2. Processamento digital de imagens de satélite ASTER e LANDSAT 
O processamento das imagens que permitem a visualização de objetos com dimensões 
maiores que 30m (ASTER) ou 90m (LANDSAT) foi realizada com o software ENVI 4.3, que 
ajuda a definir diferentes litotipos e estuturas, fornecenso suporte à confecção do mapa geológico. 
3. Interpretação de imagens aeromagnetométrica e aerogamespectométrica ternários 
K-U-Th. 
A interpretação das imagens permitiu detalhar ou confirmar os litotipos e estruturas 
definidas pelo processamento digital de imagens, além da caracterização de novas unidades não 
detectadas por aquela método. 
4. Trabalhos de campo. 
Foram executados 40 dias de trabalho em campo que permitiram a caracterização e 
delimitação de diferentes unidades litológicas e coleta de amostras representativas para análises 
petrográficas, geoquímicas; definição e caracterização dos diversos elementos estruturais; além 
da coleta de dados geológicos diversos para a definição da sequência espacial e de aspectos 
genéticos das unidades litológicas mapeadas. Os trabalhos de campo envolveram a descrição de 
400 afloramentos e o produto final foi um mapa geológico abrangendo 10.000 km
2 
do batólito, 
aqui apresentado na escala 1:500.000. 
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5. Petrografia de lâminas delgadas 
Foram estudadas e descritas 120 lâminas delgadas via microscópio Carl Zeiss modelo Jenapol 
D&U. O seu estudo envolveu o reconhecimento dos minerais, execução de análises modais, 
exame de aspectos texturais, definição da sequência de cristalização, busca de desequilíbrios 
minerais, caracterização das alterações minerais para a definição de processos hidrotermais e 
metassomáticos, entre outros. 
6. Análises geoquímicas. 
Foram executadas 77 análises por fluorescência de Raios-X e ICP-MS, no Instituto de 
Geociências da UNICAMP, de rochas selecionadas com base na descrição petrográfica, relações 
espaciais e temporais. O número de amostras dos diferentes litotipos analisados e tabelados em 
anexo reflete aproximadamente a sua frequência no batólito. As análises foram reunidas em 
tabelas Excel e tratadas pelo software GCD-Kit (Janoušek et al., 2006). 
As amostras para análises químicas foram fragmentadas em tamanho adequado para 
análise química no próprio afloramento rejeitando-se fragmentos com sinais de alteração. As 
dimensões das amostras coletadas foram proporcionais a granulação das rochas amostradas. 
Posteriormente, em laboratório, foram reduzidas em britador de mandíbula Fritsch, modelo II, 
seguido de quarteamento e moagem em moinho de bolas de agata tipo Fritsch, modelo 5/4. 
Foram moídas entre 50 e 80 g de material britado de cada amostra. 
As análises químicas foram precedidas pelo ensaio de perda ao fogo (LOI), executados 
por perda de massa em mufla a 1000 
o
C por 1½ hora. Os valores obtidos integram as análises em 
anexo. 
A confecção dos discos de vidro para análise por fluorescência de raios X foram obtidos 
de acordo com o método descrito por Vendemiatto and Enzweiler (2001) e envolveu (1) mistura, 
em cadinho de platina, de 1,2g de amostra moída com 6 g do fundente Spectroflux 100B marca 
Johnson Mattey e mistura de metaborato com tetraborato de lítio na proporção 80:20 em peso; (2) 
homogeneização manual da mistura com pequeno bastão plástico; (3) fusão da mistura em 
equipamento Claisse modelo Fluxy 300 acompanhada da adição de três gotas de solução de 
iodeto de lítio na concentração 250 g/l. As análises por espectometria de fluorescência de raios X 
foram executadas com equipamento Philips modelo PW 2404. A acurácia dos resultados foi 
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checada por análises simultâneas dos materiais de referência: basalto BRP-1 (UNICAMP, 
Institute of Geoscience), granodiorito GSP-2 (USGS-), dolerito WSE (CRPG-Centre de Recherce 
Pétrographiques e Geochimiques) e riolito RGM-1 (USGS). 
O preparo das amostras para as análises por ICP-MS seguiu os procedimentos descrito por 
Navarro et al. (2008) e envolveu (1) dissolução de 0,1g de amostra moída numa mistura de 
ácidos nítrico e fluorídrico, em bombas tipo Parr. As soluções ácidas foram preparadas com água 
ultra-pura (18,2 MΩ.cm), obtida por sistema Milli-Q e o ácido nítrico (HNO3) foi purificado por 
sub-ebulição. As análises foram realizadas em equipamento ICP-Ms da Thermo modelo XseriesII 
equipado com CCT (Collision Cell Technology). Como limite de detecção (LD) foi utilizado a 
média (x) mais 3 desvios-padrão(s) de dez medidas do branco (LD= x + 3s). A calibração do 
instrumento foi efetuada com soluções multielementares preparadas gravimetricamente a partir 
de soluções-padrão monoelementares de 10 mg/l tipo High Purity Standards. O controle de 
qualidade foi executado por meio de análises simultâneas dos materiais de referência: granito GS-
N (Centre de Recherches Petrographiques et Geochimiques), granodiorito GSP-2(USGS), basalto 
BRP-1 (UNICAMP, Institute of Geoscience), gabro JGb-1 (Geological Survey of Japan) e 
andesito AGV-1 (USGS). 
7. Tratamento de dados isotópicos Sm-Nd. 
Esta atividade envolveu a coleta de todos os dados isotópicos Sm-Nd disponíveis na 
literatura para os Domínios Ceará Central, Médio Coreaú e Rio Grande do Norte da Província 
Borborema que foram incluídos no banco de dados georeferenciado em plataforma ArcGis/Envi. 
A sua interpretação foi precedida de padronização isotópica utilizando as razões istópicas 
143
Nd/
144
Nd = (0,512638) e Sm
147
/Nd
144
 = (0,1966) (Faure, 1986; Dickin, 2005; Allègre, 2008) e 
do recalculo das  relações ENd(O), ENd(t), TDM e 
143
Nd/
144
Nd(t). A idade (t) utilizada segue os valores 
utilizados no trabalho original.  
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3. CONTEXTO GEOLÓGICO REGIONAL 
Província Borborema 
A Província Borborema (PB) é situada no Nordeste Brasileiro. Possui extensão superior a 
450.000 km
2
 e representa um complexo mosaico geológico estabelecido durante a orogenia 
Brasiliana - Pan Africana (Almeida et al., 1977, 1981; Brito Neves & Cordani, 1991; Van 
Schmus et al., 1998). Em reconstrução pré-deriva a PB corresponde a amalgamação de blocos 
crustais que deram origem a Gondwana Ocidental. Isto reflete parte do fechamento do paleo- 
oceano Pharusiano (Fetter, 1999; Santos et al., 2008) e a colisão entre os crátons Amazonas, São 
Luiz - Oeste Africa e São Franscisco Congo (Brito Neves & Cordani, 1991; Brito Neves et al. 
2000). A principal característica da PB é o mosaico de falhas e zonas de cisalhamento de escala 
crustal que podem ser traçadas em comparáveis estruturas na África e na Província Tocantins. 
Este é o caso do lineamento Transbrasiliano-Kandi (Caby et al., 2003; Santos et al., 2008). 
A complexidade geológica da Província Borborema pode ser agrupada em três domínios 
geotectônicas maiores: domínio Norte, Sul e Zona Transversal central (Van Schumus et al., 
1995). O domínio sul abriga as faixas de dobramento e cavagalmento neoproterozóica Sergipana 
(Oliveira et al. 2006 e 2010), Riacho do Pontal e o Maciço Pernanbuco-Alagoas (Silva Filho et 
al., 2002). A Zona Transversal foi recentemente revisitada por Van Schmus et al. (2011), 
enquanto Oliveira et al. (2010) retrata a evolução completa de um ciclo tectônico entre 1,0 e 0,5 
Ga na Faixa Sergipana. Estes dois domínios se diferenciam da porção norte da PB por 
apresentarem faixas de rochas tonianas com ca. 1 Ga (Brito Neves et al., 1995, Van Schumus et 
al., 1995 e 2011; Fetter, 1999; Santos et al., 2010) e por não apresentarem núcleos arqueanos e 
paleoproterozóicos de 2,3 Ga (Dantas et al., 1998, 2004; Fetter, 1999; Santos et al., 2004). 
A evolução magmática e tectônica da Porção Norte da Província Borborema (NPB) 
corresponde ao foco deste trabalho e será pormenorizada com base nos três domínios tectônicos 
que a constitui: Domínio Rio Grande do Norte, Ceará Central e Médio Coreaú. De maneira geral, 
esta porção compreende um complexo embasamento gnáissico – migmatítico ortoderivado 
dominantemente paleoproterozóico, contendo ou bordejando núcleos arqueanos menores. Este 
embasamento se encontra intercalado ou parcialmente recoberto por sequências de rochas 
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supracrustais de idade paleo-, meso- e neoproterozóicas (Almeida et al., 1981; Fetter, 1999; 
Fetter et al., 2000, 2003; Dantas et al., 1998, 2004; Arthaud, 2007; Van Schumus et al., 1998, 
2003; Santos et al., 2009). Infra- e supra- estruturas são cortadas por diferentes pulsos 
magmáticos neoproterozóico-eocambrianícos cuja maior manifestação no Domínio Ceará Central 
é o Batólito Santa Quitéria (Figura 3.1). A estruturação tectônica neoproterozóica na NPB se 
caracteriza por três fases tectônicas distintas parcialmente superpostas no tempo: a primeira fase é 
essencialmente relacionada a zonas de cavalgamentos, a segunda a zonas de transcorrências e a 
terceira de falhamentos normais. 
 
Figura 3-1: mapa geológico simplicado da porção norte da Província Borborema. Modificado de Arthaud (2007) e 
referências nele presente. 
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3.1. Domínio Médio Coreaú (DMC) 
O Domínio Médio Coreaú (DMC), situado no extremo NW da PB, corresponde ao ramo 
mais ocidental do cinturão colisional brasiliano/pan-africano formado durante a amalgamação de 
Gondwana ocidental e representa, para alguns autores, a extensão a sul do cinturão Dahomeya-
Pharusian (Torquato e Cordani, 1981; Caby, 1989; Caby et al., 1995; Brito Neves et al., 2002). O 
limite sul do DMC, que o põe em contato com o Domínio Ceará Central, é dado pelo expressivo 
lineamento transcorrente Transbrasiliano. 
Características de campo, petrográficas, estruturais e dados isotópicos permitem a 
subdivisão litológica do DMC em cinco complexos principais (Santos et al. 2004): (1) 
embasamento paleoproterozóico, (2) sequência vulcânica orosiriana Saquinho, (3) sequências 
supracrustais neoproterozóicas, (4) intrusivas brasilianas, e (5) sequência supracrustal paleozóica 
(Figura 3.2).  
O embasamento paleoproterozóico é representado por terrenos de médio e alto grau 
metamórfico (fácies anfibolito e granulito) composto por ortognaisses juvenis de afinidade 
tonalítica-trondhjemítica-granodiorítica (suítes TTG), granulitos félsicos e máficos orto e 
paraderivado, estes representados por kinzigitos (Santos et al., 2002). Os gnaisses TTG 
apresentam idade de cristalização U/Pb em zircão de 2356 Ma, enquanto a idade modelo Sm-Nd 
é de 2,33 Ga, muito próxima da idade de sua cristalização (Fetter, 1999). O ЄNd(t) varia entre +0,5 
e +1,9 indicando cristalização a partir de fonte juvenil. Os kinzigitos possuem idade de 2341 ± 70 
Ma. (Fetter et al., 2000; Santos et al., 2003). 
O período de soerguimento e resfriamento do embasamento, foi definido por isócrona 
mineral Sm-Nd (plagioclásio, granada, rocha total) em granulito e forneceu idade de 558 ± 3 Ma, 
(Fetter, 1999). Esta idade é concordante com a idade do intercepto inferior de concórdia U-Pb de 
zircão da mesma rocha (Fetter et al., 2000). 
A sequência vulcânica Saquinho reúne rochas vulcânicas félsicas a intermediárias dadas 
por traquiandesito, riodacito, riolito, brechas vulcânicas e tufos. É bordejada pela sequência 
metassedimentar neoproterozóica do Grupo Ubajara, mas as relações tectônicas entre ambas 
ainda permanecem obscuras. Análise U-Pb TIMS em zircão de metarriolito forneceu idade de 
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cristalização de 1785 ± 2 Ma (Santos et al., 2002). Essa idade é correlacionada as idades obtidas 
na sequência vulcano-sedimentar Orós-Jaguaribe localizada na porção oeste do Domínio Rio 
Grande do Norte e aos metassedimentos de alta pressão que encaixam os retroeclogitos de 
Forquilha.  
As sequências supracrustais que recobrem o embasamento do DMC são representadas 
pelos grupos Martinópole e Ubajara. O grupo Ubajara corresponde a uma sequência sedimentar 
proximal desenvolvida em plataforma estável (Santos et al., 2008). O Grupo Martinópole é 
subdividido em quatro formações e o metamorfismo diminui da base para o topo (Santos et al., 
2008). Quartzito da formação São Joaquim, a base do grupo Martinópole, apresenta apenas 
zircões arqueanos e paleoproterozóicos, sendo a idade concordante
 206
Pb/
207
Pb mais nova de ca. 
1730Ma, enquanto um xisto da formação Goiabeiras apresenta idade concordante
 206
Pb/
207
Pb 
mais nova de ca 720 Ma e zircões no intervalo 750-1100 Ma (de Araujo et al., 2011). A formação 
Santa Terezinha, o topo do grupo Martinópole, compreende rochas metavulcânicas e 
metassedimentares. Datação U-Pb de zircões de rocha metavulcânica félsica forneceu idade de 
777 ± 11 Ma (Fetter et al. 2003), interpretada como a idade de cristalização do riolito e da 
sedimentação desta unidade. Santos et al. (2008) inferem para o grupo Matinópole uma 
sedimentação em ambiente de baixa energia, tectonicamente relacionado a um rifte evoluindo de 
posicionamento intracontinental para condições marinhas. 
As intrusivas brasilianas são representadas pelos plutons Chaval, Tucunduba, Meruoca e 
Mucambo, os dois últimos epizonais. O granito Chaval ocorre na porção NW do domínio Médio 
Coreau e intrude o complexo Granja e o Grupo Martinópole. É composto por granito, 
granodiorito, quartzo monzonito e quartzo sienito porfirítico (Santos et al., 2002). Este granito 
encontra-se intensamente cisalhado e possui afinidade crustal. A idade de cristalização em 
monazita é de 591 ± 10 Ma (Fetter et al., 2000). 
O granito Tucunduba localiza-se ao norte do DMC e corresponde a um granito-
granodiorito, de forma alongada paralelo a direção regional NE-SW. Este plúton intrude o 
embasamento paleoproterozóico e está confinado entre as falhas transcorrentes Água Branca e 
Senador Sá. A sua colocação está relacionada a um regime transtracional (Santos et al., 2004). 
Análise U-Pb em zircão fornece uma idade de 563 ± 17 Ma (Fetter 1999). 
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Os plutons Meruoca e Mucambo são epizonais, anorogênicos e com auréolas de contato 
bem estabelecido no primeiro (Sial et al., 1981). Estes dois plutons são formatados a leste pelo 
lineamento Transbrasiliano e a oeste pela falha Café-Ipueiras. O pluton Meruoca compreende 
granito, quartzo sienito, alcali-feldspato granito com faialita de afinidade alcalina a peralcalina 
(Sial et al., 1981) e gabros. Textura gráfica, granofírica e cavidades miarolíticas são comumente 
descritas ao longo do pluton (Sial et al., 1981). O pluton Mucambo possui fácies representada por 
granodiorito porfirítico, hornblenda-biotita granito, quartzo monzonito e quartzo sienito. Estes 
granitóides são interpretados como gerados pela fusão parcial de uma crosta continental 
heterogênea (Sial et al., 1981). A idade de cristalização do granito Mucambo é de 532 ± 6 Ma e 
foi obtida por meio de uma regressão ancorada em zircões obtidos de três diferentes frações 
(Fetter, 1999). O granito Meruoca apesar de ser largamente afetado por evento hidrotermal 
secundário que afetou grande parte de sua trama magnética forneceu idade U/Pb SHRIMP de 523 
± 9 Ma (Archanjo et al., 2009), enquanto Fetter (1999) havia fornecido a idade de 507±36 Ma 
pelo método ID-TIMs. Fetter (1999) relata ainda a idade de 546±15 Ma em titanita obtida do 
granulito máfico de alta pressão de Cariré e correlaciona esta idade ao resfriamento e exumação 
dos granulitos.  
A sequência supracrustal paleozóica é representada pela Bacia Jaibaras. A sequência 
sedimentar atinge 3 km de espessura, enquanto as rochas vulcânicas correspondem a tholeítos a 
basalto-andesito e riolito que atingem até 350 m de espessura e formam fluxos de lava, diques e 
sills intercalados aos sedimentos siliciclásticos que estão alterados hidrotermalmente - alteração 
sódica e propilítica, mais comumente (Oliveira, 2000; Archanjo et al., 2009). Oliveira & Mohriak 
(2003) por meio de análise estrutural regional sugerem que a bacia de Jaibáras corresponde a 
depósito do tipo molassa formada pela reativação de zonas de falha em ambiente extensional do 
tipo rifte, com pequeno componente transcorrente. Parente et al. (2004) estima que a 
sedimentação das duas sequências deposicionais da bacia Jaibáras ocorreu durante o intervalo de 
560 e 440 Ma e foram controlados pelos movimentos ao longo do lineamento transbrasiliano. 
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3.2. Domínio Rio Grande do Norte (DRN) 
O domínio Rio Grande do Norte (DRN) situa-se a norte do lineamento Patos e é 
constituido pelo maciço arqueano São José do Campestre (Hackspacher et al., 1990; Dantas et 
al., 2004) o embasamento paleoproterozóico, o grupo neoproterozóico Seridó (Van Schumus et 
al., 2003) e as intrusões graníticas correlacionadas ao ciclo Brasiliano. 
O maciço São José do Campestre corresponde a um núcleo arqueano policíclico, isolado 
em meio a rochas paleoproterozóicas do complexo Caicó e caracterizado por crescimento crustal 
ao longo de diferentes pulsos, intervalos: 3,45; 3,3; 3,25; 3,18; 3,0 e 2,7 Ga (Dantas et al., 2004).  
O embasamento paleoproterozóico é composto pelo complexo Caicó e o maciço Rio 
Piranhas. O complexo Caicó é dominantemente constituído por paragnaisses e xistos, 
intercalados a ortognaisses de composição granodiorítica e tonalítica com idade de cristalização 
U/Pb de 2,19 a 2,22 Ga (Fetter et al. 2000). O maciço Rio Piranhas ocorre na porção oeste do 
DRN e é constituído dominantemente por ortognaisses de 2,15 e 2,16 Ga (Hackspacher et al., 
1990) e com idade modelo entre 2,62 e 2,76 Ga (Van Schmus et al., 1995). 
O grupo Seridó é uma sequência metassedimentar dividido em três formações, da base 
para o topo: formações Jucurutu, Equador e Seridó. Na porção NW da formação Seridó ocorrem 
conglomerado polimítico com clastos de rochas do embasamento em matriz arenosa que recobre 
o embasamento gnaissíco em inconformidade estratigráfica. Para Caby et al. (1995) esta situação  
sugere que ao menos em parte o grupo Seridó é autóctone em relação ao embasamento e até o 
presente momento corresponde a única relação de campo que demonstra um caráter autóctone 
para uma sequência metassedimentar proterozóica na porção norte da Província Borborema.  
O magmatismo Brasiliano no DRN é principalmente representado por granitóides 
transalcalino (Guimarães et al., 2009) e uma série de outros granitos, sienogranitos, dioritos e 
pegmatítos (Leterrier et al., 1994; Fetter, 1999; Fetter et al., 2003; Brito Neves et al., 2003; 
Archanjo & Fetter, 2004; Nogueira, 2004; de Souza et al., 2010). A Província Pegmatítica Seridó 
é datada entre 530 e 510 Ma (Baumgartner et al., 2006; Beurlen et al., 2008) e as mineralizações 
associadas aos pegmatitos foram datadas entre 515-510 Ma pelo método U/Pb em columbita - 
tantalita (Baumgartner et al., 2006). 
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3.3. Domínio Ceará Central (DCC) 
Devido ao Domínio Ceará Central (DCC) abrigar o Batólito Santa Quitéria e grande parte 
do magmatismo Brasiliano que será discutido nos capítulos procedentes se optou por copilar e 
pormenorizar as feições geológicos de maior relevância para este domínio. Com isso a evolução 
geológica será descritos a seguir sobre a forma de subitens. 
3.3.1. Limites Tectônicos 
O limite noroeste do Domínio Ceará Central (DCC) é caracterizado pelo lineamento 
Transbrasiliano, a maior e mais contínua zona de cisalhamento do mundo originada durante a 
amalgamação de Gondwana. Esta mega zona de cisalhamento dextral com direção NE a SW 
corta a plataforma Sul Americana desde a Bacia de Jaibaras na Província Borborema, passa pela 
faixa Brasília na Província Tocantins e chega até o bloco Patagônia na Argentina. A sua extensão 
na contra parte africana ocorre pela zona de cisalhamento 4º50-Kandi e configura uma extensão 
total superior a 5000 km. O lineamento Transbrasiliano-Kandi separa o craton Amazonas dos 
cratons São Luiz-West África, São Francisco-Congo e Rio de La Plata. 
O limite SE do DCC carece de consenso geral e varia entre os diferentes trabalhos e 
autores. Primeiramente o Domínio Rio Grande do Norte e o Domínio Ceará Central constituíam 
um único domínio -Domínio Jaguaribe- e seu limite sul correspondia ao lineamento Patos (Brito 
Neves, 1983). O embasamento destes domínios era então denominado por complexo Caicó, 
sendo atualmente esta nomenclatura utilizada apenas para o embasamento do DRN. 
Com a divisão entre DCC e DRN (Brito Neves et al., 2005) o limite SE sugeridos são: 
zona de cisalhamento Senador Pompeu (Fetter, 1999; Fetter et al., 2000, 2003; Santos et al., 2008 
a e b); zona de cisalhamento Jaguaribe (Santos et al. 2000; Arthaud, 2007; Arthaud et al., 2008; 
Oliveira, 2008) ou; zona de cisalhamento Portalegre (Sá et al., 1997; Campelo, 1999).  
A zona de cisalhamento Senador Pompeu (ZCSP) esta espacialmente relacionada aos 
batólitos Quixadá, Quixeramobim e Senador Pompeu e limita o complexo arqueano Cruzeta em 
sua porção central e o batólito Santa Quitéria em sua extensão sudoeste antes de ser recoberto 
pelos sedimentos da Bacia do Parnaíba. Os fatores que depõem contra a ZCSP ser um limite de 
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bloco é ausência de variação isotópica no embasamento paleoproterozóico que ocorre nos dois 
lados do lineamento e uma descontinuidade sísmica de refração pouco patente. 
A zona de cisalhamento Jaguaribe está relacionado ao cinturão vulcano-sedimentar Orós-
Jaguaribe do paleoproterozóico superior (Estateriano). Oliveira (2008) argumenta que a zona de 
cisalhamento Jaguaribe possui um forte contraste magnético que pode ser interpretado como 
limite de blocos. 
A zona de cisalhamento Portalegre não possui expressiva manifestação em superfície 
como mostra imagens de sensores remoto, mas é uma descontinuidade de primeira ordem 
indicada por sísmica de refração (Soares et al., 2011) e corresponde a um alto gravimétrico a 
baixo magnético segundo modelamento geofísico realizado por Campelo (1999) e questionada 
sobre sua precisão por Oliveira (2008). 
A diferença em se adotar uma zona de cisalhamento ou outra como limite de domínio 
reside apenas no fato de que a unidade Acopiara e núcleos arqueano (?) e paleoproterozóico 
indivisos podem se enquadrar em qualquer um dos dois domínios, dependendo do limite 
considerado. É importante mencionar e manter em mente que os DCC e o DRN podem 
corresponder a um único bloco crustal ou meta craton que se encontram reunidos desde o fim do 
Paleoproterozóico e que estas zonas de cisalhamento, apesar de suas expressões regionais, não 
correspondem a limites de terrenos. 
3.3.2. Cinturão de Cavalgamento Ceará Central 
Entre as principais feições geológicas do Domínio Ceará Central da Província Borborema 
destacam-se o Batólito Santa Quitéria e um cerrado cinturão de cavalgamento retalhado por 
expressivas zonas de falhas transcorrentes. Este “thrust belt” foi primeiramente reconhecido por 
Caby & Arthaud (1986) e denominado por Wernick et al. (2011) de Cinturão de Cavalgamento 
Ceará Central (CCCC). 
O cinturão de empurrão neoproterozóico afeta todo DCC e reúnem unidades arqueanas, 
paleo- meso- e neoproterozóicas, estas incluindo o Batólito Santa Quitéria. Como as zonas de 
empurrão alcançam espessura de até centenas de metros e apresentam foliação tectônica 
subhorizontal, em áreas topograficamente arrasadas suas exposições persistem por até vários 
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quilômetros. Também nas áreas mais elevadas do Batólito Santa Quitéria os planos de empurrão 
destacam-se nitidamente na morfologia. Do intenso embricamento tectônico resultam espessas 
pilhas de pacotes de empurrão onde cada pacote pode apresentar litotipos e/ou idades distintas e 
na qual a recorrência de pacotes homólogos é feição comum. 
Os pacotes rochosos de falhas e zonas de empurrão representam, no campo, níveis epi-, 
meso- e catazonais, cada um com aspectos estruturais típicos. Alguns pacotes deformacionais 
também evidenciam claramente reativações sucessivas em níveis estruturais cada vez mais rasos. 
As feições estruturais geradas durante a implantação das zonas de cavalgamento em diferentes 
níveis crustais serão exploradas no item 4.2 e, de maneira geral, podem ser expandidas para os 
Domínios Rio Grande do Norte e Médio Coreaú. 
3.3.3. Unidades Arqueanas e Paleoproterozóicas 
Com base em dados geocronológicos, Arthaud (2007) divide o embasamento em quatro 
unidades: (i) Complexo Arqueano Cruzeta; (ii) Suíte Paleoproterozóica Madalena (iii); Unidade 
Paleoproterozóica Algodões e; (iv) Complexo Gnaisse-migmatito Indiviso (Unidade Canindé?). 
O Complexo Arqueano Cruzeta esta localizado a norte da zona de cisalhamento Senador 
Pompeu, sendo representado pelas unidades Pedra Branca (3,27 Ga; Silva et al., 2002), Mombaça 
(2,86-2,79 Ga; Fetter, 1999) e Tróia (2,78 a 2,68 Ga; Fetter, 1999; Silva et al., 2002). As 
unidades Mombaça e Pedra Branca são constituídas por uma associação gnaisse-migmatítica 
ortoderivada e de filiação TTG (tonalito-trondhjemito-granodiorito), enquanto a unidade Tróia 
corresponde a uma sequência máfica-ultramáfica associada à TTG´s. Veios quartzo-feldspático e 
stocks leucogranítico são comumente encontrados paralelo ao bandamento ou intrusivo no 
Complexo Cruzeta. Datação U/Pb em monazita em leucogranito próximo ao município de Pedra 
Branca forneceu idade de 586,3±1,6 Ma (Fetter, 1999). O metamorfismo atinge fácies anfibolito 
de alta temperatura, geralmente associado à fusão parcial e geração de migmatitos (Arthaud et al., 
2008). 
A Suíte Madalena ocorre como intrusões de diorito e quartzo-diorito na Unidade Cruzeta. 
Datações U-Pb em zircões forneceram idade ente 2,15 e 2,2 Ga (Castro, 2004; Arthaud, 2007). A 
Unidade Algodões representa a cobertura supracrustal do Complexo Cruzeta e podem ser 
dividido em anfibolitos Algodões, paragnaisses Choró e ortognaisses Cipó (Arthaud et al., 2008; 
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Martins et al., 2008). Os anfibolitos algodões representam uma espessa pilha de lava basáltica, 
tufos e soleiras e possuem similaridade geoquímica com basaltos de platô oceânico ou de bacia 
de back-arc com isócrona Sm-Nd de 2236 ± 55 Ma e εNd(t) = +2,2. (Martins et al., 2008). Os 
paragnaisses Choró correspondem a gnaisses leucocrático de granulação fina (metatufo?), 
metagrauvaca, metardósia, raros metapelitos (bordejando localmente grafita e cianita), quartzitos 
puros e micáceos, rochas calciossilicáticas e metaconglomerado com clastos e cimento 
carbonático (Arthaud et al., 2008). Os ortognaisses Cipó apresentam características de plutons 
relacionados a arco, com assinatura TTG, mas que diferenças geoquímicas permitem inferir 
composição adakítica (Martins et al., 2008). Gnaisse tonalítico apresenta idade U-Pb em zircão 
de 2131 ± 11 Ma e idade modelo entre 2,23 e 2,25 Ga (Martins et al., 2008). Essas rochas podem 
ser produtos de fusão parcial de basalto tholeítico, convertido em granada anfibolito ou eclogito 
(Martins et al., 2008). 
A Unidade Canindé -ou complexo gnaisse migmatítico de Arthaud (2007)- estaria 
associado ao que é denominado por Complexo Ceará (CC) no mapa geológico 1:500.000 do 
estado do Ceará (CPRM, 2003). O CC foi uma denominação utilizada por Arthaud et al. (1988a) 
para agrupar uma série de nappes constituídas dominantemente por rochas metassedimentares e 
subordinadamente por rochas ortoderivadas e possíveis sequências vulcano-sedimentares. No 
mapa da CPRM (2003) o CC agrupa quatro unidades informais denominadas como Canindé, 
Independência, Arneiroz e Quixeramobim. Estas unidades foram inicialmente interpretadas como 
de idade paleoproterozóica (Caby & Arthaud, 1986; CPRM, 2003). A unidade Canindé é 
comumente retratada como parte do embasamento do Domínio Ceará Central e, por apresentar 
intenso imbricamento tectônico de rochas orto- e para- derivadas, corresponde à unidade de 
maior complexidade. Os trabalhos atuais encabeçados pela CPRM vêm denominando está 
unidade como Complexo Canindé do Ceará (Cavalcanti et al., 2010; Costa et al., 2010), termo 
este utilizado para diferenciá-lo do Domínio Canindé da faixa Sergipana. 
A sequência metassedimentar imbricada as rochas ortoderivadas do Complexo Canindé 
está bastante deformada e as relações de campo não permitem inferir suas relações temporais. Os 
gnaisses ortoderivados correlatos a Unidade Canindé possuem intervalo de formação entre 2,09 e 
2,15 Ga, com base em datações U/Pb em zircão (Fetter, 1999; Fetter et al., 2000; Martins, 2000). 
Análises Sm-Nd obtidas por Fetter (1999) forneceram valores TDM com εNd entre -1,6 e +7. Um 
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biotita-granada gnaisse paraderivado apresenta zircões detríticos com intervalo entre 2023 e 2119 
Ma, com predomínio de 2080 Ma e valores TDM entre 2,3-2,4 Ga (Costa et al., 2010). Rochas 
básicas associada a esta sequência apresentam zircões com idade de 2045 ± 64 Ma com um 
intercepto inferior em 607+52 Ma (Costa et al. 2010). 
Os dados geocronológicos apresentados sugerem que as rochas ortoderivadas representam 
o embasamento da sequência metassedimentar e que sua sedimentação pode ter sido 
concomitante ao desenvolvimento de arcos magmático paleoproterozóico. Contudo, os dados 
geocronológicas apresentadas por Amaral (2010) e Ancelmi (2011) permitem comprovar a 
sobreposição e/ou imbricamento tectônico de sequências meso- e neoproterozóicas em meio às 
rochas paleoproterozóica do Complexo Canindé. 
3.3.4. Unidades Metassedimentares: da Sedimentação ao Metamorfismo 
As unidades do Paleoproterozóica superior (Orosiriano-Estateriano) são representadas no 
DCC pela Faixa Óros (Sá et al., 1991) e os paragnaisses de alta pressão da região de Forquilha 
(Ancelmi, 2011). O sistema Orós-Jaguaribe corresponde a um cinturão sigmoidal com duas 
inflexões, extensão de 500 Km e espessura entre 15 e 75 Km. O cinturão é representado por duas 
sequências vulcano-sedimentar associadas à ortognaisses de afinidade alcalina a sub-alcalina e 
separadas por gnaisses migmatíticos do embasamento. As rochas vulcânicas são datadas entre 
1,69 e 1,79 Ga (Sá, 1991; Fetter, 1999) enquanto a sedimentação se iniciou ao redor de 1.8 Ga 
(Sá et al., 1995). Este cinturão é interpretado como uma bacia ensiálica intracratônica que evoluiu 
para um sistema de rifte associada à magmatismo bimodal e sedimentação psamo-pelítica-
carbonática que foram metamorfisadas e deformadas durante a orogenia Brasiliana (Sá et al., 
1995).  
As sequências metassedimentares neoproterozóicas do DCC são representadas 
principalmente pela unidade Independência (Arthaud, 2007), unidade Acopiara (Palheta et al. 
2010) e possivelmente pelas unidades Arneiroz e Quixeramobim. Fetter et al. (2003) e Castro 
(2004) obtiveram idades U/Pb TIMS próximas de 770 Ma em gnaisses granítico interpretados 
como metarriolitos intercalados na sequência metapelítica ou sills de afinidade alcalina. Esta 
idade foi interpretada por estes autores como estágio de rifte precursor antes da abertura oceânica. 
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Contudo a ausência de zircões detríticos mais velho que 1,8 Ga não favorecem o modelo de rifte 
intracontinental sobre uma crosta de idade paleoproterozóica inferior e arqueana.  
A unidade Independência é composta por paragnaisses e micaxistos aluminosos em parte 
migmatizados, incluindo quartzitos, metacalcários, rochas calciossilicáticas e, mais raramente, 
anfibolitos (CPRM, 2003). Estudo U/Pb SHRIMP em zircões detríticos de cianita-granada-biotita 
gnaisse com muscovita situado na borda leste do Batólito Santa Quitéria demonstram idades 
neoproterozóicas com intervalos bem estabelecidos (0,65; 0,8; 1,0-1,2 e 1,85 Ga) e apenas um 
zircão arqueano (2,5 Ga) (Arthaud, 2007). Segundo este autor, os zircões mais novos que 650 Ma 
possuem baixa razão 
232
Th/
238
U e possivelmente são zircões metamórficos. A idade de 800 Ma é 
considerada por Arthaud (2007) não como a idade mínima da sedimentação da bacia, mas sim a 
idade efetiva da sedimentação da amostra analisada. De Araujo et al. (2011) obtiveram idades 
mais jovens concordantes entre 660 e 700 Ma em sillimanita-granada-biotita gnaisse e cianita-
sillimanita-muscovita quartzito situados na borda oeste do Batólito Santa Quitéria, o que 
corrobora com deposição desta unidade no Neoproterozóico. 
A direção de transporte tectônico da Unidade Independência e do Grupo Ceará como um 
todo é quase perpendicular à encontrada no embasamento (NNE-SSW). Não foi demonstrado 
ainda de maneira definitiva se a estruturação da unidade Algodões foi adquirida no 
Paleoproterozóico ou durante a orogenia brasiliana. No primeiro caso, as nappes 
neoproterozóicas teriam sido sobrepostas ao embasamento arqueano/paleoproterozóico frio, 
estruturado no Paleoproterozóico sem que a deformação brasiliana tenha deixado registro dúctil, 
a não ser no contato tectônico. No segundo caso, é necessário considerar dois eventos brasilianos 
sucessivos de geração de nappes, um primeiro com transporte aproximada NNE-SSW e outro E-
W (Arthaud, 2007). Tal situação foi descrita para o Pan-Africano do Oeste Africano (Caby et al., 
2003). Entretanto, as duas direções de transporte podem refletir movimentos de rotação durante o 
período de cavalgamento, feição comum em zonas de colisão. 
As nappes da Unidade Independência registram pico metamórfico inicial entre 7 e 10 
Kbar, relacionado à principal fase de empurrões, e retro metamorfismo sob condições de 4-5 
Kbar e 600-650ºC, relacionado à exumação das nappes (Arthaud 2007). Valores superiores a 
estes estão relacionados às zonas de cisalhamento e atingiram 6-7 Kbar e 700ºC (Vauchez et al., 
1995). 
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A sequência metassedimentar de Acopiara, localizada a sul do lineamento Senador 
Pompeu, possui as mesmas características petro-estrutural da unidade Independência (Arthaud 
2007). Palheta et al. (2010) realizaram estudo de proveniência em quartzito micáceo da unidade 
Acopiara e em leucogranito a duas micas, interpretado como produto da fusão parcial desta 
unidade. No quartzito obteve quatro populações de zircão: 1; 1,3-1.4; 2 e 2,7 Ga. Os zircões mais 
novos, de idade Toniana (~1 Ga), indicam a idade máxima da deposição sedimentar. O 
leucogranito apresenta zircões com 621 Ma nas bordas e idades de 686, 736 e 803 Ma nos 
núcleos. Nenhuma destas idades foi registrada nos zircões do quartzito. Para Palheta et al. (2010) 
o valor de 621 Ma refere-se ao período de fusão parcial-recristalização da sequência 
metassedimentar enquanto o valor de 686 Ma refletiria zircões provindos de uma fonte 
neoproterozóica. Desta maneira se considerar os zircões mais novos presentes no quartzito o 
intervalo de deposição fica restrito entre 686 e 621 Ma e não mais entre 1000 e 621 Ma. 
Os resultados dos estudos de proveniência em zircão obtidos para a unidade 
Independência (Arthaud, 2007), unidade Acopiara (Palheta et al., 2010) e unidade Goiabeiras (de 
et al., 2011) são muito semelhantes com aqueles encontrados no Grupo Seridó do DRN (Van 
Schmus et al., 2003), o que sugere a presença de um oceano neoproterozóico nesta região da 
Província Borborema (Fetter, 1999). Este paleo-oceano se conectaria a sudoeste com o paleo-
oceano Goianíades do Brasil Central (Pimentel & Fuck, 1992) e a noroeste com o paleo-oceano 
Pharusiano da Província Hoggar, margem leste do craton Oeste África (Black et al., 1994; Caby, 
1989; Affaton et al., 1991; Castaing et al., 1994).  
A idade do metamorfismo da unidade Independência, porção leste do BSQ, foi 
estabelecida por Castro (2004) e Arthaud (2007) com base em datação U-Pb convencional e 
SHRIMP em monazita obtida de leucossoma de muscovita-granada-cianita biotita gnaisse e 
cianita-granada leucogranito. Castro (2004) obteve as idades de 617 ± 2 Ma e 603 ± 2, enquanto 
Arthaud (2007) restringe estes valores ao intervalo entre 612 e 607 Ma para o metamorfismo de 
fácies anfibolito alto de baixa pressão ligado à descompressão e exumação das nappes. Na porção 
oeste do BSQ Amaral (2010) obteve a idade de cristalização de um granada-clinopiroxênio 
anfibolito entre 610 e 615 Ma e retrata a presença de zircões herdados com idade próxima de 800 
Ma. Com base nestes dados apresentados é possível estimar o intervalo entre 615 e 607 Ma como 
relacionado ao pico metamórfico de alta temperatura. 
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Os zircões mais novos obtidos em diferentes rochas metassedimentares de diferentes 
porções da Província Borborema, e não só no DCC, apresentam idade de 650 Ma (Van Schmus et 
al., 2003; Neves et al., 2006, 2009; de Araujo et al., 2011). Esta idade é considerada a idade 
máxima para sedimentação das unidades neoproterozóicas. A ampla reprodutividade destes dados 
obtidos em zircões detríticos em diferentes áreas da Província Borborema indicam que a 
deposição não estava mais ocorrendo neste período, sugerindo que uma grande mudança no 
regime tectônico ocorreu neste período. 
3.3.5. Rochas Metabásicas de Alta Pressão  
Ao longo das bordas do Batólito Santa Quitéria (BSQ) são descritas diversas ocorrências 
de rochas metabásicas de alta pressão que correspondem a retroeclogitos (Castro, 2004; Garcia & 
Arthaud, 2004, Garcia et al., 2006; Santos et al., 2008 a e b; Amaral, 2010). Na margem leste do 
BSQ os cálculos geotermobarométricos efetuados em amostra de granada anfibolito indicam 
trajetória P-T horária em condições iniciais de fácies eclogito (750ºC, 16-17 Kbar) evoluindo 
para condições de fácies granulito (800ºC, 9-10 kbar) e terminando em condições de fácies 
anfibolito (700ºC, 9-10 kbar) (Garcia et al., 2006). 
Na margem oeste do BSQ granada piroxenitos e granada anfibolitos apresentam dados 
geotermobarométricos que indicam variação na pressão entre 15 e 21 kbar e temperatura entre 
700 e 830ºC, dependendo do software utilizado (Santos et al. 2009; Amaral, 2010). A assinatura 
geoquímica varia de tholeíto de arco de ilha a MORB normal e transicional (Amaral et al., 2009). 
A idade de cristalização U/Pb em zircão do protólito básico foi estimada pela projeção da reta 
discórdia, com base em quatorze análises pontuais, no intercepto superior da linha concórdia em 
1566 ± 9 Ma. Os valores de idade modelo são muito próximo ao da idade de cristalização e 
correspondem a TDM Hf de 1,57 Ga e εHf entre +7 e +10 (Amaral, 2010). Estas rochas são 
interpretadas como resquício de crosta oceânica obduzida durante a tectônica de colisão 
continental (Santos, et al., 2009; Amaral, 2010). Ancelmi (2011) realizou estudo de proveniência 
em zircões detríticos nas rochas paraderivadas encaixante dos retroeclogitos e a idade mais nova 
encontrada é de 1,78 Ga. Desta maneira, uma nova hipótese pode ser proposta. As rochas básicas 
foram intrudidas como diques ou representariam derrames ou soleiras encaixados em uma 
sequência sedimentar paleoproterozóica (Estateriana). Esta sequência foi imbricada 
tectonicamente durante a implantação do cinturão de cavalgamento Ceará Central e 
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metamorfizada durante a orogenia brasiliana. No craton do São Francisco diques básicos de 
Curaça e soleiras da Chapada Diamantina possuem idade de cristalizaçao de 1507 ± 7 e 1501 ± 9, 
respectivamente (Oliveira et al, 2011) e podem ser correlacionados a um mesmo evento 
tectônico-magmático. A possibilidade das rochas básicas, protólito dos retroeclogitos 
neoproterozóico da região de Forquilha, corresponderem a enxame de diques básicos 
mesoproterozóico é uma evidência de que o DCC encontrava-se tectonicamente estável neste 
período e assim permaneceu até a orogenia Brasiliana. 
Paralelo ao lineamento Transbrasiliano, na região de Cariré, ocorre uma série de rochas de 
alta pressão, cujo pico metamórfico situa-se entre 10,2-13,4 kbar e 750-911ºC para os granulitos 
máficos, e de 8,3-9,4 kbar e 804-870ºC para os granulitos félsicos (Amaral, 2010). Datação U/Pb 
em granodiorito cisalhado associado aos granulitos apresentou zircões metamórficos, com baixa 
razão Th/U, com idade de 613 Ma, o que foi interpretado como a idade do pico metamórfico de 
alta temperatura (Amaral, 2010). 
3.3.6. Bacias Eo-Paleozóicas: Magmatismo e Mineralizações  
A colocação de corpos graníticos controlados por zonas de cisalhamento e grandes 
lineamentos estão espacial e temporalmente correlacionados a bacias vulcano-sedimentar eo-
paleozóicas. O caso clássico deste magmatismo é exemplificado pelos granitos Meruoca e 
Mucambo, os quais estão intrinsecamente associados à bacia Jaibaras. O mecanismo de 
colocação destes plutons está relacionado à reativação, em nível crustal raso, de uma zona de 
cisalhamento profunda -lineamento Transbrasiliano- que permitiria a alocação de plutons 
alcalinos que precede o estágio principal de rifteamento (Oliveira, 2001). O sistema de diques 
Coreaú de idade cambriana representaria para Oliveira (2001) o estágio inicial de pulsos 
tectônicos relacionados ao rifteamento. 
O feixe de diques Aroeiras faz parte dos enxames de diques Coreaú e possui composição 
essencialmente granítica que varia de riolíto e riodacito pórfiro, micro-granito e micro-
granodiorito (Almeida, 1998). Os diques possuem dimensões quilométricas, direção ENE-WSW 
e seccionam a sequência supracrustal do grupo Ubajara. Almeida (1995) interpreta estes diques 
como parte do magmatismo inicial e intrabacinal da bacia Jaibaras. Garcia et al. (2010) 
corroboram esta idéia e fornecem a idade U/Pb de 535,6 ± 8,5 Ma para um dique de riolíto. Por 
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outro lado Teixeira et al. (2010) retratam que estes enxames de diques félsicos interligam-se ao 
granito Meruoca e fornecem idade Pb/Pb em riolíto pórfiro de 523 ± 20 Ma. As idades obtidas 
pelos diferentes métodos fornecem idades sobrepostas, se considerado a margem de erro. 
Archanjo et al. (2009) obtiveram a idade de 523 ± 9 Ma para o granito Meruoca em análise U/Pb 
SHRIMP em zircão. A correlação entre estes dados sugere a possibilidade do feixe de diques 
Aroeiras corresponder a diques radias oriundo do granito Meruoca. 
Associado ao Sistema Óros-Jaguaribe há registro de ocorrências de óxidos de Fe-Cu 
associadas a zonas de brecha e alteração hidrotermal. Estas ocorrências estão 
indiscriminadamente associadas a ortognaisses paleoproterozóico, rochas vulcanossedimentar do 
grupo Óros, granitos brasilianos que recortam as unidades anteriores e rochas sedimentares com 
intercalações de rochas vulcânicas depositadas em bacias molássicas eo-paleozóicas (Ferreira et 
al., 2010). 
A alteração hidrotermal é representada por halos proximais a distais onde a alteração 
propilítica inicial avança para alteração hematita-sericítica intermediária e por fim é sucedido 
pela alteração quartzo-hematítica final. A mineralização de cobre é disseminada e representada 
por calcopirita e malaquita, enquanto a mineralização de ferro esta concentrada na matriz 
hematítica (Ferreira et al., 2010). Isótopos de carbono mostram variação restrita (δ13C -5 a -1 %), 
o que sugere a existência de um provável reservatório único como fonte de carbono. Isótopos de 
oxigênio por outro lado apresentam maior variação (δ18O + 2 a + 14%), o que pode indicar 
interação de fluídos magmáticos de temperaturas elevadas e fluídos meteóricos de baixas 
temperaturas (Ferreira et al., 2010). Estes autores interpretam que a natureza dos halos de 
alteração hidrotermal, as relações tectônicas e os dados de isótopos estáveis permitem 
preliminarmente associar a gênese destes depósitos a mineralizações do tipo IOCG formados 
durante estágio de colapso orogenético. 
No Domínio Transversal da Província Borborema, região sudeste do estado do Piauí são 
encontrados depósitos de ferro com sulfetos associados e controlados por zonas de cisalhamento 
dextrais. Silva & Dias (2010) retratam que a rocha encaixante da mineralização corresponde a 
rochas básicas (gabro e/ou basalto). Os aspectos texturais e mineralógicos dos hidrotermalitos 
revelam processos de metassomatismo sódico, cálcico e ferro-potássico, pela ação de fluídos 
hidrotermais, tardi- a pós-deformação. Segundo estes autores a gênese deste depósito pode estar 
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relacionada à mineralizações do tipo IOCG e que os fluídos hidrotermais geradores dessas 
mineralizações sejam oriundos dos granitóides alcalinos neoproterozóicos, tardi- a pós-
orogênicos. 
Por outro lado Parente et al. (2010) retratam a ocorrência de Cu disseminado e em 
stockworks associado a riolítos e brechas silicosas na bacia vulcano-sedimentar Eo-Paleozóica 
Carnaubinha. Estes autores interpretam as brechas mineralizadas em cobre como semelhante a 
fumarolas silicosas desenvolvidas em áreas próximas de condutos vulcânicos, comuns em 
depósitos de Cu ± Ag e Au do tipo epigenético e/ou epitermal associado a sistema hidrotermal 
relacionado as atividades vulcânicas de ambiente continental. Parente et al. (2010) retratam a 
ocorrência de Fe associado à alcali-feldspato granito brechados, alterados hidrotermalmente 
(alteração potássica, propilítica, hematítica, hematita-sericítica e sulfetadas) e associados a zonas 
de falha e cisalhamento com direções NE-SW e NW-SE, respectivamente. Segundo estes autores 
a fase sulfetada precede a hematitização, o que indica alta atividade de enxofre reduzido, comum 
a soluções hidrotermais de alta temperaturas associadas as rochas graníticas. 
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4.  O Batólito Santa Quitéria e o Magmatismo Brasiliano 
A Província Borborema é caracterizada por amplo e volumoso plutonismo granítico 
correlato a orogenia brasiliana e amalgamação de Gondwana Ocidental. O magmatismo 
relacionado a esta orogenia possui diferentes intervalos temporais que devem ser compreendidos 
em conjunto com a evolução estrutural, petrológica, isotópica e tectônica. Um modelo tectônico 
que envolva a compartimentação completa de um ciclo magmático deve relatar os estágios que 
envolvam os processos de subducção, colisão, pós- colisão acompanhada ou não de delaminação, 
magmatismo intraplaca e anorogênico. Neste primeiro momento optou-se por descrever a 
evolução magmática ancorada à evolução estrutural e geocronológica, sem que interpretações 
tectônicas, sustentadas em hipóteses e dados insuficientes, sejam aventadas. 
Desta maneira a evolução magmática do Batólito Santa Quitéria será descrita em duas 
fases magmáticas principais (Figura 4.0 – Anexo 1): (i) a Fase Magmática Santa Quitéria 
representando o magmatismo pré- a sin- empurrão mais velho que 605 Ma e dividida em 
magmatismo máfico, intermediário e félsico; (ii) magmatismo tardi- empurrão a sin-
transcorrência, denominada como Fase Magmática Tamboril e dividida em granitos 
equigranulares, ‘migmatitos’ de injeção e diques básicos. A evolução destas duas Fases 
Magmáticas é procedido pela implantação, em nível regional e do Batólito Santa Quitéria, das 
Fases Magmáticas Quixeramobim, Seridó e Bimodal Final (Figura 4.1).  
O limite inferior de 605 Ma da Fase Magmática Santa Quitéria (FMSQ) se baseou na 
idade U-Pb convencional em zircão de um clinopiroxênio-hornblenda monzodiorito afetado por 
zona de cavalgamento de baixo ângulo (Santos et al. in prep.) e que representa a idade mais nova 
obtida até o presente momento para um litotipo afetado por zona de cavalgamento. A fase 
Magmática Tamboril não possui dados isotópicos que permitam assegurar sua idade absoluta, 
mas como será descrito as relações de campo permitem inferir sua cronologia relativa mais nova 
que a FMSQ. A Fase Magmática Quixeramobim (FMQ) possui sua principal manifestação ao 
longo da zona de cisalhamento Senador Pompeu, onde uma série de plutons e batólitos graníticos 
estão intrinsecamente relacionados a implantação e reativação das falhas e zonas de 
transcorrência. A esta fase magmática se juntam outros plutons e batólitos balizados ou 
formatados por zonas de falha transcorrente, cujas datações fornecem idade entre 590 e 520 Ma 
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(Figura 4.1). A Fase Magmática Seridó representa o magmatismo residual pegmatítico, 
principalmente representado pela Província Pegmatítica do Cinturão Seridó e possui idade 
variando entre 530 e 500 Ma (Figura 4.1). A esta fase magmática se associa um vasto processo 
metassomático e de alteração hidrotermal e pneumatolítica. Por fim, a Fase Magmática Bimodal 
Final representa o magmatismo plutônico-vulcânico, bimodal de alta temperatura que ocorreu 
entre 490 e 460 Ma. A intrusão dos corpos ocorre sob condições regionais extensionais e o 
magmatismo ácido e básico gera tanto plutons individuais com essas composições quanto plutons 
de largo espectro químico. Esta feição pode resultar tanto da interação dos dois magmas quanto 
da coexistência espacial de pulsos magmáticos ácidos e básicos independentes e subsequentes. A 
colocação de corpos centrados em condições extensionais gera caldeiras nas quais rochas 
plutônicas engolfam rochas vulcânicas ao lado de diques anelares e diques radiais, com idade que 
transgride o limite Pré-Cambriano. Vários plutons graníticos são de origem essencialmente 
crustal; esta categoria genética inclui granitos rapakivi epizonais a sub-vulcânicos. 
 
Figura 4-1: fluxograma da evolução magmática proposta para a porção norte da Província Borborema. 
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4.1. Relações Temporais do Magmatismo Brasiliano  
Os dados geocronológicos obtidos para a porção norte da Província Borborema (NPB), 
encontram-se sumarizados na Tabela 4.1. As idades neoproterozóicas mais antiga obtidas na NPB 
situam-se entre 800 e 770 Ma e foram obtidas em xenocristais de zircão extraídos de rochas meta 
básicas (Amaral, 2010), núcleos de zircões de leucogranito da unidade Acopiara (Palheta et al., 
2010) - rochas estas com idade de cristalização mais nova; zircões detríticos extraídos de rochas 
metassedimentares (Arthaud, 2007; Palheta et al., 2010; Ancelmi., 2011; de Araujo et al., 2011) e 
uma idade 
206
Pb/
207
Pb em ortognaisse granodiorítico de 795±4 Ma (de Araujo et al., 2010)  
O intervalo de idade entre 777 e 770 Ma foi obtido em diferentes localidades e 
corresponde a: (i) rocha vulcânica félsica do Grupo Martinópole, DMC (Fetter, 1999); (ii) biotita 
gnaisse granoblástico próximo à cidade de Itataia (Castro, 2004) e; (iii) em microgranito próximo 
à cidade de Independência (Fetter et al., 2003), sendo as duas últimas idades pertencentes a 
Unidade Independência -DCC e por estes autores interpretadas como metarriolitos. 
As idades de cristalização mais velhas obtidas até o momento em granitóides que estão 
diretamente relacionados a orogenia Brasiliana situam-se no Batólito Santa Quitéria (BSQ) e 
representam o intervalo entre 665 e 655 Ma (Fetter et al., 2003; Teixeira, 2005). A idade de 
665±5 Ma foi obtida em dois granitos equigranulares rosa interpretados como metarriolitos 
(Fetter et al., 2003; Costa et al., 2010a), enquanto a idade de 658±6 Ma foi obtida em 
hornblenda-biotita diatexito (Teixeira, 2005). 
O intervalo entre 640 e 606 Ma corresponde ao período mais bem caracterizado dentro do 
BSQ e a coexistência temporal e espacial entre magmatismo máfico e félsico sugere uma 
natureza bimodal. O magmatismo félsico é representado por monzogranitos megaporfiríticos com 
idade de ca. 640 Ma (Costa et al., 2010a; Santos et al. in prep). O magmatismo máfico é 
representado por metagabros com idade de 640, 628 e 623 Ma (Costa et al., 2011; Teixeira, 2005; 
Santos et al. in prep.). O magmatismo intermediário é retratado por metadiorito bandado, 
monzodiorito e granodiorito gnaissificados com idade entre 624 e 607 Ma (Fetter, 1999; Silva et 
al., 2002; Castro, 2004; Santos et al., in prep.). Dentro do intervalo de 623 a 614 Ma são 
descritos leucogranitos a 2 micas e paragnaisse migmatítico com granada e cianita (Fetter, 1999; 
Teixeira, 2005; Arthaud, 2007; Palheta et al., 2010). A idade de 611 ± 2,5 Ma foi obtida por 
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Castro (2004) em titanita-biotita diatexito foliado localizado na porção SE do BSQ. 
Clinopiroxênio-hornblenda monzodiorito apresentou três populações de zircões com idades de: 
641 ± 2; 621 ± 3; 606 ± 8 Ma. A idade mais nova de 606 Ma é interpretada com a idade de 
cristalização (Santos et al., in prep.) e coincide com o intercepto inferior (607 ± 52 Ma) de rocha 
meta básica paleoproterozóica (2045 Ma) do Complexo Canindé (Costa et al., 2011). 
 
800 - 770 Ma 
zircões herdados de rocha metabásica 800 Ma  Amaral (2010) 
leucogranito Acopiara  0,8; 0,74; 0,7; 0,62 Ga Palheta et al. (2010) 
ortognaisse granodiorítico (Pb-Pb) 795 ± 4 Ma  de Araujo et al. (2010) 
biotita gnaisse granoblástico Faz. Carretão; metarriolito? 777 e 770 Ma  Castro (2004) 
granito equigranular fino Independência (metarriolito?)  777 e 770 Ma  Fetter (1999) 
metarriolito (?) Santa Terezinha 777 e 770 Ma  Fetter (1999) 
  
 
 
Batólito Santa Quitéria (665 – 606 Ma) 
granito equigranular fino (metarriolito?) 665 ± 5 Ma  Fetter et al. (2003) 
microgranito (metarriolito?) 665 ± 5 Ma  Costa et al. (2010) 
hornblenda-biotita diatexito  658 ± 6 Ma  Teixeira (2005) 
monzogranito megaporfirítico  641 Ma Santos et al.(in prep.) 
escapolita meta gabro 640 ± 17 Ma Costa et al. (2011) 
monzogranito megaporfirítico  634 Ma  Costa et al. (2010)  
leucossoma de paragnaisse  639 ± 10 Ma  Amaral (2010) 
meta gabro  628 ± 1 Ma Teixeira (2005) 
meta gabro  623 ± 5 Ma  Santos et al. (in prep.) 
granodioritos gnaissificados  624 - 618 Ma  Fetter (1999); Silva et al. (2002);  
    Castro (2004); Santos et al. (in pre 
leucogranito a 2 micas e paragnaisse migmatitoc/ Grt,Ky 623 - 614 Ma  Fetter (1999); Teixeira (2005);  
   Arthaud(2007);Palheta etal. (2010) 
metamorfismo fácies anfibolito alto de baixa pressão 612 e 607 Ma  Arthaud (2007)  
titanita-biotita diatexito  611 ± 2 Ma  Castro (2004)  
intercepto inferior rocha básica paleoproterozóica 607+52 Ma  Costa et al. (2010) 
clinopiroxênio-hornblenda monzodiorito  606 ± 8 Ma Santos et al. (in prep.) 
Tabela 4-1: dados geocronológicos para a porção norte da Província Borborema e os principais 
intervalos temporais estabelecidos. Os dados geocronológicos, quando não especificado entre parêntese, 
correspondem a sistemática U/Pb em zircão. (Ver texto para maiores detalhes). 
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Fase Magmática Quixeramobim  (599 - 522 Ma) 
granitos Anil e Poço Verde  599-587 Ma  Brito Neves et al., (2003) 
meta granodiorito (titanita)  593 ± 20 Ma  Santos et al. (in prep.) 
granito Chaval  591 ± 10 Ma  Fetter et al. (2000) 
granito Quixeramobim 587 ± 14 Nogueira (2004)  
leucogranito  Pedra Branca (monazita) 586 ± 2 Ma  Fetter (1999) 
monzogranito Quixadá  585 ± 5 Ma Nogueira (2004)  
granito Banabuiú  579 ± 6 Ma Lima et al. (2010) 
granitóide tardi tectônico Cariré 574 ± 32 Ma Fetter (1999)  
granito Tucunduba  563 ± 17 Ma  Fetter (1999); Santos et al. (2008) 
granito Senador Pompeu  561 ± 15 Ma  Nogueira (2004) 
granito Mandacaru (Rb/Sr) 559 ± 8 Ma Parente et al. (1986)  
soerg. e resfriamento  C. Granja (Sm-Nd rocha total) 558 ± 3 Ma Santos et al.(2008) 
suíte Tauá - monzodiorito (Rb/Sr) 550 Ma  Brito Neves et al. (1975) 
granulito máfico de alta pressão (titanita) 546 ± 15 Ma  Fetter (1999)  
suíte Tauá (K/Ar) 537 Ma  Pessoa et al. (1986) 
dique radial (?) riolítico Aroeiras - Meruoca 536 ± 8 Ma Garcia et al. (2010)  
granito Mucambo  532 ± 6 Ma Fetter (1999); Santos et al. (2008) 
granito peraluminoso Seridó (Pb–Pb em monazita) 528 ± 12 Ma Baumgartner et al. (2006) 
granito Meruoca (SHRIMP) 523 ± 9 Ma  Archanjo et al. (2009) 
dique radial riolíto pórfiro Aroeiras -Meruoca (Pb-Pb) 523 ± 20 Ma Teixeira et al. (2010) 
granito Barriga (U-Pb titanita) 522 Ma Mattos et al. (2005) 
   
Fase Magmática Seridó (515-506 Ma) 
pegmatito não mineralizado Seridó (monazita) 528 ± 12 Ma Baumgartner et al., (2006) 
pegmatitos mineralizados Seridó (columbita-tantalita) 515 e 510 Ma Baumgartner et al. (2006) 
pegmatito de Banabuiú (K/Ar) 506 ± 6 Ma  Lima et al.,  (2010)  
   
Fase Magmática Bimodal Final 
complexo anelar Taperuaba (SHRIMP) 495 ± 14 Ma  Castro et al. (2012)  
complexo anelar Taperuaba  477 ± 3 Ma  Castro (2004)  
complexo anelar Taperuaba  467 ± 8 Ma Castro (2004)  
suíte Pajé  460 ± 3 Ma Teixeira (2005) 
Tabela 4.1 Continuação: dados geocronológicos para a porção norte da província Borborema e os 
principais intervalos temporais estabelecidos. Os dados geocronológicos, quando não especificado entre 
parêntese, correspondem a sistemática U/Pb em zircão. (Ver texto para maiores detalhes.) 
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O intervalo de 599-587 Ma é representado pelos granitos Anil e Poço Verde (Brito Neves 
et al., 2003). A localização geográfica destes plutons, assim como qualquer outra informação 
estrutural, petrográfica e geoquímica são desconhecidas, a não ser que se localizam no DCC. 
Santos et al. (in. prep.) apresentam a idade de 593 ± 20 Ma (U/Pb em titanita) em 
metagranodiorito do limite oeste do BSQ. A idade de cristalização desta rocha é 618 Ma. 
O magmatismo associado a fase de transcorrência é bem estabelecido ao longo da porção 
norte da PB e pode ser temporalmente dividido em dois intervalos principais: (i) magmatismo 
sin-transcorrência: possuem idade U/Pb em zircão entre 590 e 560 Ma, com predomínio ao redor 
de 580 Ma. Este intervalo pode ser dividido em dois períodos distintos com quiescência de 10 Ma 
entre eles: o mais antigo entre 591 e 574 Ma e, outro mais novo entre 563 e 559 Ma (Leterrier et 
al., 1994; Fetter, 1999;  Fetter et al., 2000 e 2003; Brito Neves et al., 2003; Archanjo & Fetter, 
2004; Nogueira, 2004; Lima et al., 2010; de Souza et al., 2010). Ainda dentro desses intervalos 
foram obtidos a idade U/Pb em monazita de 586 ± 2 Ma em leucogranito encaixado em rochas 
arqueana (Fetter, 1999); (ii) magmatismo tardi-transcorrência correlato a reativações 
transtensional das zonas de cisalhamento com intervalo entre 532 e 523 Ma (Fetter, 1999; Mattos 
et al., 2005; Baumgartner et al., 2006; Archanjo et al., 2009; Garcia et al., 2010; Teixeira et al., 
2010). O intervalo entre 532–523 Ma é caracterizado por magmatismo granítico relacionado a um 
pulso térmico de ampla espacialidade na porção norte da PB e sugere um período de reativação 
extensional das grandes zonas de cisalhamento e implantação de bacias molássicas eo-
paleozóicas (Oliveira & Mohriak, 2003; Hollanda et al., 2010). Idade 
40
Ar/
39
Ar no par biotita-
muscovita dos paragnaisses associados a zona de cisalhamento de Senador Pompeu indica que o 
intervalo 534-524 Ma as rochas estavam em temperaturas entre 350 e 310º C (Monié et al. 1997). 
A Fase Magmática Seridó representada pelos pegmatitos do cinturão Seridó e os 
pegmatitos de Banabuíu foram gerados durante o intervalo de 530 a 510 Ma (Baumgartner et al., 
2006; Beurlen et al., 2008; Lima et al., 2010). Os valores 
40
Ar/
39
Ar em biotita e muscovita 
fornecem platô em torno de 500Ma e indicam que toda a região sofreu um resfriamento rápido 
neste período, necessariamente relacionado a rápida exumação e erosão em ambiente extensional 
e de pediplanação cambro-ordoviciana (Corsini et al., 1998).  
A Fase Magmática Bimodal Final é representado pelo Complexo Anelar Taperuaba 
(CAT) e pela suíte bimodal Pajé, ambos gerados entre 490 e 460. O CAT possui fácies granítica 
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porfirítico róseo com idade U/Pb convencional de 467 e 477 Ma (Castro, 2004) e U/Pb SHRIMP 
de 495 ± 14 Ma (Castro et al., 2012). A suíte Pajé apresenta idade de 460 ± 3 Ma (Teixeira, 
2005). A dispersão dos dados mencionados acima pode ser visualizada no histograma de 
frequência (Figura 3.3).  
 
Figura 4-2: Histograma de frequência representando todas as idades U/Pb em zircão para rochas dos 
estados do Ceará e Rio Grande do Norte. 
 
4.2. Histórico do Batólito Santa Quitéria 
O Batólito Santa Quitéria (BSQ) é a maior expressão do magmatismo Brasiliano no 
Domínio Ceará Central e na Província Borborema como um todo. Este batólito possui área ao 
redor de 15.000 km
2
, estende-se com forma sinuosa, direção geral NNE-SSW e comprimento em 
torno de 250 km desde alguns quilômetros ao norte da cidade de Itapipoca até poucos 
quilômetros a leste da cidade de Parambu, onde o batólito é seccionado e deslocado pela zona de 
cisalhamento transcorrente Senador Pompeu. Suas extremidades norte e sul são recobertas 
respectivamente por sedimentos do grupo Barreiras e da bacia do Parnaíba. O batólito é 
formalmente subdividido em 4 segmentos (norte, centro-norte, centro-sul e sul) separados pelas 
zonas de cisalhamento Caxitoré, Groaíras e Tauá. 
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O BSQ foi inicialmente denominado de complexo Tamboril-Santa Quitéria por Campos et 
al. (1976), que o consideraram como um complexo anatético constituído por rochas gnáissicas e 
migmatíticas. Nas margens dominariam metatexitos e gnaisses facoidais enquanto migmatitos 
com estruturas dobradas, flebíticas, schliericas e homofânicas ocorreria na sua porção central. 
Intercalações de anfibolitos, anfibólio gnaisses e rochas calciossilicáticas são comuns nos 
gnaisses e migmatitos. 
Castro (1982) foi o primeiro a supor ausência de concordância estrutural entre o BSQ e o 
complexo Ceará encaixante (na época chamado de complexo Caicó) baseado no argumento de 
que possíveis relações originais discordantes foram mascaradas pelo metamorfismo e a 
migmatização regional. Caby & Arthaud, (1986) consideram o BSQ como núcleo arqueano 
alóctone. 
Fetter et al. (2003) sugerem que o BSQ representa um arco magmático continental 
desenvolvido antes da amalgamação da porção oeste do paleocontinente Gondwana. Estes 
autores descrevem quatro grupos principais de granitóides associados ao desenvolvimento do 
proposto arco magmático. O primeiro grupo corresponde a dioritos e granodioritos 
megaporfirítico magnesiano de alto Ca e baixo K, interpretados como a fase mais primitiva do 
arco. A intensa deformação e metamorfismo ocorrida durante estágios tardios de evolução do 
arco teriam transformado os granodioritos em xistos, gnaisses e migmatitos de diferentes 
morfologias. O segundo tipo corresponde a migmatitos mais evoluídos, de composição 
granodiorítica a granítica, coloração rósea acinzentado e morfologia nebulítica e homofânica. 
Estes migmatitos são interpretados como produtos alóctones ou para-autóctones originados pela 
refusão dos granodioritos e dioritos pré-colisionais do primeiro grupo. O terceiro grupo reune 
granodioritos e monzogranitos megaporfirítico pouco deformados e com variáveis concentrações 
de enclaves máficos de composição diorítica que representariam diques sin- plutônicos 
desmembrados. O alojamentos destes corpos teria ocorrido no estágio tensional de 
desenvolvimento do arco. O quarto e último grupo é representado por monzogranitos e álcali 
feldspato granito, dominantemente megaporfiríticos e subordinadamente equigranular, de alto-K, 
baixo-Ca. Este grupo representaria o estágio gradual e progressivo de participação de material 
crustal, principalmente originado pela refusão dos dois primeiros grupos. 
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Os dados isotópicos de Nd obtidos por Fetter et al. (2003) para o BSQ sugerem que as 
rochas são um produto híbrido gerado pela mistura entre magma juvenil neoproterozóico e 
gnaisses paleoproterozóico do embasamento (ou litosfera) circundante, indicando que o BSQ não 
representa um arco juvenil e nem uma suíte gerada pela fusão intracrustal. 
Apesar de Fetter et al. (2003) caracterizarem quatro grupos de granitóides que refletem de 
maneira geral a evolução de arcos magmáticos continentais, segundo Pitcher et al. (1985), e de 
fornecerem um largo suporte geocronológico estes autores não estabeleceram uma relação 
temporal entre o magmatismo e as sucessivas etapas da evolução do BSQ. Parte deste raciocínio 
decorre do fato de que magmas mais primitivos como gabros, dioritos e tonalitos, possíveis 
representantes do estágio inicial de desenvolvimento de arcos magmáticos, coexistem 
temporalmente a monzogranitos megaporfirítico, granodioritos e granitos (Tabela 4.1) durante 
toda evolução do BSQ. Este raciocínio pode ser expandido espacialmente para o magmatismo 
brasiliano da porção norte da Província Borborema e temporalmente desde 640 Ma no BSQ até o 
Cambro-Ordoviciano nos plutons bimodais Taperuaba, Pajé, Tauá e Meruoca. 
Arthaud (2007) considera o BSQ como um complexo ígneo-anatético composto 
essencialmente por diatexitos resultante de intenso processo de fusão parcial de rochas 
supracrustais aluminosas. Estas incluíam intercalações de rochas calciossilicáticas que atuaram 
como restitos, assim como derrames e soleiras de basaltos transformados em enclaves de 
anfibolitos nos anatexitos. Após metamorfismo regional e anatexia a sequência metavulcano-
sedimentar foi intrudida por grande volume de magmas tonalítico a granítico. 
De Araujo et al., (2011) analisaram granitos e monzogranitos megaporfirítico, 
gnaissificados ou não, e biotita granitos equigranulares isotrópicos da porção SW do BSQ, região 
de Novo Oriente. Estes litotipos foram relacionados aos grupos 2, 3 e 4 de Fetter et al. (2003). 
Análises geoquímica nestes granitos permitiram classificá-los como granitos ferrosos do tipo-I, 
cálcio-alcalino de alto-K e shoshonítica, fracamente peraluminosos (A/CNK ~1,0-1,1). Estes 
granitos foram interpretados como produtos primários gerados pela fusão da sequência 
supracrustal neoproterozóica que circunda o BSQ durante espessamento crustal devido à colisão 
continental. 
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4.3. Limites do Batólito Santa Quitéria 
As relações de contato do Batólito Santa Quitéria são ilustradas pelas Figuras 3.1 e 4.0 
(Anexo 1).  
O contato NW do BSQ, entre as cidades de Miraíma e Amontada, é dado por um sistema 
de empurrão imbricado que alterna lascas do batólito cavalgando ora o embasamento gnáissico 
granodiorítico paleoproterozóico ora as rochas metassedimentares do Complexo Canindé ou da 
Unidade Independência. A foliação de baixo ângulo mergulhando para leste, lineação de 
estiramento mineral com componente oblíquo, associada às estruturas cinemáticas S-C, 
sigmóides assimétrico em feldspato e mica fish indicam vergência tectônica para W-NW. 
O limite leste próximo à cidade de Umirim é dado por uma faixa transcorrente subvertical 
de direção N 290º e lineação subhorizontal com caimento para S20W. Esta zona de cisalhamento 
afeta tanto as rochas do batólito como a sequência metassedimentar de alto grau metamórfico, 
fácies da sillimanita. A oeste desta zona de cisalhamento a foliação é de baixo ângulo nas rochas 
graníticas do BSQ que, quando não transposta pelo cisalhamento, cavalgam sobre a sequência 
metassedimentar . 
O limite SE do batólito é dado por zonas de cavalgamento de baixo ângulo, onde as 
rochas do BSQ cavalgam, juntamente com a Unidade Independência (sub-unidades Guia e 
Itatira),  para SE (Arthaud et al., 1998; Castro, 2004; Santos et al., 2005; Arthaud, 2007; Arthaud 
et al., 2008). O limite sul também é dado por zonas de empurrão com vergência para sul, sobre a 
sub-unidade Ematuba - Unidade Independência (Arthaud, 2007). O limite SW é marcado pela 
falha transcorrente sinistral Tauá, a qual deforma por arrasto o pluton Nova Russas. A oeste do 
granito Pajé, próximo a localidade de Malhada Grande, o BSQ cavalga sobre os metassedimentos 
do Complexo Canindé numa rampa lateral. 
O sentido da lineação mineral e do transporte tectônico da Unidade Independência são 
idêntico ao determinado no BSQ. A persistência das relações estruturais desde condições de alta 
pressão (cianita e rutilo isorientados), passando pela fácies granulito até condições de fácies 
anfibolito de baixa pressão (sillimanita em cisalhamentos tardios ou crescida diretamente sobre a 
cianita)  mostram que a direção do transporte tectônico da Unidade Independência e das rochas 
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do BSQ não sofreu alteração e sugere uma mesma origem geográfica para o conjunto (Arthaud, 
2007). 
Com base nas descrições estruturais e tectônicas acima é possível inferir que todos os 
limites do BSQ são tectônicos dados por zonas de cavalgamento de baixo ângulo com 
componente oblíquo variando entre 5 e 25º ou zonas de cisalhamento dúctil transcorrente ou 
ainda por falhas transcorrente que possivelmente representam antigas zonas de cisalhamento 
dúctil reativadas ruptilmente, como p.ex. a Falha Rio Groaíras. 
O mapeamento ao longo do limite NW do BSQ mostrou que os empurrões afetam tanto as 
rochas do BSQ quanto as sequências metassedimentares neoproterozóicas e as rochas orto- e 
paraderivadas paleoproterozóicas do Complexo Canindé. Estas informações favorecem um 
regime tectônico do tipo thick skin. 
A polaridade da zona de subducção e as causas das mudanças da vergência dos planos de 
empurrão ao nível regional continuam sendo pontos importantes ainda não esclarecidos. Fetter et 
al. (2003) favorecem uma subducção com polaridade para SE, enquanto Castro (2004) infere 
subducção para NW. Contudo esta dúvida não será facilmente decifrada frente ao intenso 
deslocamento, sobreposição e imbricamento de diferentes lascas tectônicas ao longo de zonas de 
cavalgamento. Entre as numerosas possibilidades destacam-se a superposição de falhas, mudança 
no sentido dos empurrões no decorrer do tempo, dobramentos abertos maiores dos planos de 
empurrão, o arqueamento regional associado ao magmatismo epizonal tardio e o basculamento de 
grandes blocos crustais na fase de relaxamento orogênico ainda em condições de alta 
temperatura. 
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4.4. Zonas de Cavalgamento e o Batólito Santa Quitéria 
Os litotipos que constituem o Batólito Santa Quitéria (BSQ) apresentam dominantemente 
foliação de baixo ângulo e estão afetados por zonas de cavalgamento (Figura 4.3). Esta feição é 
observada tanto nas amplas superfícies topograficamente arrasadas da região de Santa Quitéria 
quanto nas regiões serranas do batólito e seus arredores. 
 
Figura 4-3: zonas de empurrão: A) afetando o magmatismo intermediário representado por monzodiorito 
próximo ao granito Barriga (BR-222); B) afetando monzogranito megaporfirítico próximo a Miraíma. 
Os principais sentidos de transporte ao longo dos planos de cavalgamento são para S-SE e 
W-NW, mas outros sentidos podem ocorrer localmente. Até o presente momento não foram 
determinados áreas maiores com vergência única, pois frequentemente falhas de empurrão 
sucessivas mergulham com sentido opostos, ou estruturas regionais em flor. Parte das zonas de 
cisalhamento apresenta indicadores cinemáticos de movimentação normal. Em alguns casos, a 
variação na lineação de transporte parece ser mais compatível com movimentos de rotação 
durante o período de cavalgamento, feição comum em zonas de colisão. Assim, na zona marginal 
oeste dos segmentos Norte e Central do batólito Santa Quitéria o sentido do transporte sugere 
mudança progressiva de W (mais a norte) para NW (mais ao sul). 
Nos níveis epizonais as rochas podem conter pequenas lentes achatadas de quartzo 
recristalizado. Corpos aplíticos e pegmatíticos discordantes a concordantes são raros e variam, no 
segundo caso, de boudinados a contínuos. Feições petrográficas de deformação em nível crustal 
raso incluem: kink bands intracristalina - p. ex. nas lamelas de exsolução pertitíca, clivagem das 
micas, geminação de deformação no plagioclásio, fraturas orientadas nos fenocristais de 
plagioclásio e K-feldspato, ao lado de fraturamento e brechação dos grãos. 
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Os pacotes de rochas deformadas vinculados a zonas de empurrão mesozonais e gerados a 
partir de gnaisses migmatitos se caracterizam por rochas com estruturas bandadas claras e 
escuras, estas ricas em hornblenda e biotita e aquelas tendendo para composições granodioríticas 
a trondhjemíticas. São rochas tipicamente transpostas e recristalizadas. As bandas, geralmente de 
grande persistência lateral, têm espessura entre 1 e 5cm (Figura 4.4). Milonítos resultantes da 
deformação de rochas graníticas félsicas lembram, principalmente quando incipientemente 
intemperizadas, derrames de dacitos a riolitos. 
 
Figura 4-4: gnaisse granodiorítico intensamente deformado por zonas de cavalgamento em nível crustal médio a 
inferior. A rocha quando intemperizada pode ser mapeada como biotita gnaisse e interpretada como metassedimento 
ou rocha vulcânica. 
Comuns às rochas deformadas em nível crustal médio são: (1) segregações metamórficas 
graníticas associadas à infiltração de água concomitante à deformação. Formam leitos e lentes 
com espessura centimétrica, comprimento variável entre um e vários decímetros e com textura 
(sub) pegmatítica. Comum é sua estrutura simétrica, frequentemente boudinada e disposição 
paralela à foliação de empurrão.; (2) porfiroblastos isolados de microclínio euedrais a ovalados 
de até 15 cm; (3) aglomerados de vários porfiroblastos coalescentes com comprimento médio de 
até 2 cm e; (4) porções das rochas recristalizadas com textura estictolítica de hornblenda imersa 
em matrix granítica.  
Quando o pacote de empurrão envolve granodioritos ou monzogranitos (mega) porfirítico 
os grãos recristalizado de biotita formam delgados filmes que delimitam a foliação. O 
desmembramento dos schilieren de biotita em manchas irregulares com dimensões variáveis 
lembram vagamente enclaves micáceos. A deformação transforma as rochas em gnaisses de 
granulação média a fina, homogêneos ou bandados, de foliação penetrativa e nas quais apenas 
partes dos megacristais originais sobrevivem como pequenos clastos. Estas rochas, 
principalmente quando incipientemente intemperizadas, podem ser descritas como biotita 
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xistos/gnaisses paraderivados apesar de ausência sistemática de granada, sillimanita e cianita, 
sendo os dois últimos minerais sempre ausentes. Os megacristais são mais ou menos estirados, os 
primeiros rompidos e granulados que originam finos horizontes de microclínio após 
recristalização. Os megacristais menos deformados têm forma ocelar mais ou menos estirada e 
achatada segundo a direção e o plano de transporte. Segregações graníticas equigranulares a (sub) 
pegmatíticas ocorrem geralmente como lentes com espessura centimétrica e comprimentos 
submétrico. Nos raros leitos mais espessos de gnaisses ocelares poupadas da transposição, sua 
foliação é fraca a acentuada e, em alguns casos, nitidamente discordante da foliação das faixas 
transpostas adjacentes. As feições texturais indicam contemporaneidade entre deformação e 
recristalização, esta superando aquela no tempo.  
Nos pacotes de empurrão catazonais, observados principalmente nas imediações do BSQ, 
a intensa recristalização chega a obliterar por inteiro a deformação gerada pelo cavalgamento 
profundo. Em rochas ortoderivadas a recristalização resulta numa foliação residual que impede a 
identificação da foliação de empurrão original e as rochas apresentam brilho vítreo fosco. 
Frequentemente os pacotes de empurrão catazonais contém níveis ou lentes de granulitos e 
eclogitos félsicos e máficos com sinais de retro metamorfismo por alçamento a níveis crustais 
mais rasos. No caso dos eclogitos é observada a passagem da mineralogia de altas condições de 
P-T (onde a pressão preservada ultrapassa 17 kbar) sucessivamente para paragêneses da fácies 
granulito, anfibolito e xisto verde (Santos et al., 2009; Amaral, 2010). Comum são texturas de 
intercrescimento simplectíticas. Os aspectos macroscópicos mais patentes do retro metamorfismo 
dos granulitos máficos e eclogitos são o desenvolvimento de auréola de plagioclásio e anéis de 
biotita circundando granada. Nas rochas granulíticas félsicas o retro metamorfismo é 
acompanhado por sinais mais ou menos patentes e extensivos de anatexia local por alívio de 
pressão. A presença generalizada de fragmentos de retroeclogitos e granulitos em diferentes 
litotipos metamórficas paleo- meso- e neoproterozóicos do DCC, principalmente nos arredores do 
BSQ, demonstram a abundância dos empurrões catazonais aflorantes. 
Os planos de empurrão subhorizontais apresentam dois tipos de arqueamentos associados 
à fase posterior de falhamento transcorrente regional. O primeiro gera dobras abertas cujo plano 
axial coincide com o plano de transcorrência. Falhamentos transcorrente sucessivos espaçados 
por dezenas de metros geram marcante ondulação dos planos de empurrão. O segundo 
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arqueamento, por arrasto, ocorre nos segmentos situados entre duas zonas de transcorrências 
proximais. Da interferência dos dois arqueamentos resultam estruturas dômicas locais com 
dimensões variáveis, dominantemente métricas a decamétricas. 
A direção do bandamento gnaisse-migmatito encontra-se frequentemente transposta por 
zonas de transcorrências (Figura 4.3) que possuem direção paralela aos grandes lineamentos 
regionais como os lineamentos Transbrasiliano e Senador Pompeu ou por zonas de cisalhamento 
secundárias como as de Umirim, Rio Groaíras e Tauá. 
 
Figura 4-5: feições de transposição do bandamento gerado durante a implantação dos empurrões. Em 
monzogranito megaporfirítico. A) A transposição gera feição crenulada associada às zonas transcorrentes NE-SW; 
B) Rompimento do bandamento devido a transcorrência. 
A modelagem sísmica da litosfera do Domínio Ceará Central (Mejia et al., 2010) mostra 
que a crosta do Batólito Santa Quitéria apresenta parte superior e inferior bem definida 
(descontinuidade de Conrad) e pode ser dividida lateralmente em dois compartimentos. O 
primeiro compartimento, de Sobral a Taperuaba, possui crosta superior com 21 km e crosta 
inferior com 12 km de espessura. A crosta superior possui uma camada superficial de 1,5 km e 
uma segunda camada de 19,5 km. No segundo compartimento, de Taperuaba a Itatira, a crosta 
superior tem 16 km e crosta inferior de 19 km de espessura. A crosta superior também se 
encontra particionada em uma camada superior de 2,3 km e uma segunda camada de 13,7 km. O 
espessamento crustal da crosta inferior de oeste para leste é refletido na mudança do Moho de 32 
para 35 km de profundidade. A partição da crosta superior apresentada por Mejia et al. (2010) 
corrobora as observações de campo a respeito da aloctonia do BSQ e ainda mostra o maior 
espessamento das pilhas de empurrão na direção SE, direção preferencial do transporte tectônico. 
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4.5. Zonas Transcorrentes e o Batólito Santa Quitéria 
As três principais zonas de transcorrências que afetam o Batólito Santa Quitéria são 
respectivamente de norte para sul: Umirim, Rio Groaíras e Tauá. 
A zona de cisalhamento Umirim ocorre nos arredores da cidade homônima, localizada na 
BR-222. É caracterizada por uma faixa de lajes verticalizadas com dimensões variando entre 
poucos a dezenas de metros e compostas por hornblenda-biotita gnaisse granítico megaporfirítico 
(ocelar) milonitizado (Figura 4.4A). Com direção para N20E e lineação subhorizontal com 
caimento para S20W. Típica é a invasão das rochas foliadas por diques, apófises, lentes e veios 
de granito róseo equigranular. As melhores exposições desta zona de cisalhamento situam-se 
entre Umirim e Oiticica. A zona de cisalhamento pode ser seguida até as proximidades de 
Oiticica e coloca em contato rochas graníticas do BSQ com rochas metassedimentares 
representadas por granada-cianita-sillimanita gnaisse e xistos do Complexo Canindé. 
As rochas foliadas resultam da deformação progressiva de um granito megaporfirítico 
apenas localmente preservado como megaclasto. Uma deformação menos intensa gera 
inicialmente uma rocha gnaissificada nas quais os megacristais euedrais a subedrais iniciais 
evoluem para augens orientados tanto segundo a foliação principal da rocha quanto segundo duas 
direções que formam ângulo de 30 a 40º com o plano de foliação. Os gnaisses são injetados e 
infiltrados por material granítico róseo, branco ou cinzento equigranular a pegmatítico (Figura 
4.4B), o que gera na rocha injetada típica feição migmatítica de morfologia agmatítica, bandada, 
dobrada, flebítica, schlierica. Em alguns locais da zona de cisalhamento o material granítico 
chega a formar pequenos plutons com até algumas centenas de metros de diâmetro. Estes por sua 
vez são cortados por diques máficos tardios com espessura de até 3 metros. Formam tanto diques 
contínuos quanto alinhamentos de fragmentos de diques resultantes da fragmentação dos diques 
contínuos mais precoces pela movimentação final dos plutons em estado plástico. Também os 
granitos hospedam diques e lentes de turmalina granitos geralmente pegmatíticos. 
Com o aumento da deformação os gnaisses oceolares passam para milonítos de 
granulação fina a ultrafina, aspecto vítreo, cor cinza escura a preto e contendo pequenos clastos 
de microclínio. Feição típica são segregações de neossoma milimétricas a centimétricas de 
material granítico com estrutura estictolítica dada por cristais euedrais prismáticos de hornblenda. 
As segregações são frequentemente boudinadas e definem dobras intrafoliais mostrando que o 
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intenso cisalhamento e a cominuição granulométrica da rocha é acompanhado por intensa 
transposição. 
 
Figura 4-6: A) zona de cisalhamento de Umirim, limite NE do BSQ. B) As rochas do batólito são injetadas e 
infiltradas por material granítico equigranular e pegmatítico durante o cisalhamento. 
A zona de cisalhamento Rio Groaíras tem direção NW-SE. O segmento NW da zona de 
falha corta o granito Pajé, com idade U/Pb de 470 ± 2 Ma (Teixeira, 2005). Já o segmento central 
da falha é cortado por dique de basalto, possivelmente relacionado ao magmatismo Ceará Mirim, 
com idade de ca. 130 Ma (Martins et al., 1989; de Souza et al., 2004). O segmento SE termina no 
contato entre o Grupo Ceará e o embasamento arqueano, aqui representado pelo complexo 
Cruzeta. As manifestações terminais do segmento SE no embasamento são alguns veios de 
quartzo e brechas hidráulicas sem rejeito visível. Estas feições demonstram o caráter 
parcialmente raso da zona de cisalhamento. Já na porção tectônica que corta o grupo Ceará a 
atividade hidrotermal é mais intensa e resulta em expressivas brechas de fraturamento hidráulico 
e possantes veios de quartzo que se destacam na topografia. A zona de cisalhamento Rio Groaíras 
tem evolução geológica complexa que reúne, no mínimo, a superposição de um episódio inicial 
de deformação mesozonal com rejeito dextral e um episódio final de deformação epizonal com 
rejeito sinistral. O deslocamento da zona de cisalhamento no primeiro episódio foi estimado em 
cerca de 60 km por meio de correlação litológica via gamaespectométria e o rejeito do episódio 
final em 10 km por meio do deslocamento do granito Pajé. 
A zona de cisalhamento Tauá possui direção N10W, cinemática sinistral, espessura de até 
5 km e rejeito estimado em torno de 30-35 km (Neves, 1991). Representa um episódio 
 42 
deformacional progressivo que se inicia sob condições plásticas mesozonais e termina sob 
condições rúpteis epizonais via cataclase, recristalização dinâmica e geração de pseudo-taquilítos. 
A movimentação contínua da zona de cisalhamento permitiu uma diferenciação de alguns corpos 
magmáticos nela intrusivos por meio de filtragem por pressão (filter pression) e segregação por 
fluxo magmático em canais tectônicos (Figura 4.5). Os dois processos geraram significativas 
massas coalescentes de megacristais que foram separados do líquido intergranular coexistente. 
 
Figura 4-7: processo de diferenciação magmática por filtragem por pressão e segregação por fluxo. A) Feição 
geral; B) Visada de detalhe. 
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5. Fases Magmáticas 
A descrição das Fases Magmáticas correlatas ao ciclo orogênico Brasiliano e que 
constituem parte da porção norte da Província Borborema é apresentada com base nas relações 
estruturais, temporais, texturais e petrográficas observadas nas escalas macro, meso e micro e que 
são suportadas em ampla revisão bibliográfica e datações absolutas. Tais relações permitiram 
estabelecer uma correlação intrínseca entre a evolução tempo-espacial do magmatismo e a trama 
estrutural. As abreviações minerais são baseadas em Bucher & Frey (2002). 
Desta maneira o magmatismo Brasiliano será descrito com base em cinco diferentes fases 
magmáticos, que podem se sobrepor no tempo e no espaço. Estas fases magmáticas são aqui 
nomeadas como: (i) Fase Magmática Santa Quitéria; (ii) Fase Magmática Tamboril; (iii) Fase 
Magmática Quixeramobim; (iv) Fase Magmática Seridó.; (v) Fase Magmática Bimodal Final. 
Como mencionado anteriormente esta divisão em fases magmáticas corresponde a um 
esboço inicial e uma hipótese de trabalho. Em muito será preciso o avanço do conhecimento e a 
obtenção de novos dados para que um modelo final seja mais bem estabelecido. Sugestões serão 
sempre bem vindas e modificações desta proposta irão contribuir na busca do avanço do 
conhecimento. 
A Fase Magmática Santa Quitéria é pré- a sin-empurrão e reúne três unidades 
magmáticas, todas fatiadas, deformadas e deslocadas por falhas inversas: 
 Unidade félsica de (hornblenda)-biotita monzogranitos cálcio-alcalinos alto-K a 
shoshoníticos, dominantemente megaporfirítico e que apresentam teores variáveis de enclaves 
com composição diorítica e afinidade shoshonítica. 
 Unidade intermediária de monzodioritos, monzonitos e monzogranitos 
dominantemente shoshoníticos, portadores de teores variáveis de clinopiroxênio, anfibólio, 
biotita, microclínio e quartzo. São rochas equigranulares caracterizadas pela presença de 
anfibólio granular ou prismático. Contêm teores variáveis de enclaves microgranulares com 
composição gabro-diorítica, afinidade shoshonítica e geralmente portadores de 
clinopiroxênio.  
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 Unidade máfica que constitui raros noritos, (olivina) gabros, dioritos e tonalitos. 
São tanto intrusivas nas quanto cortadas pelas unidades precedentes.  
A Fase Magmática Tamboril é essencialmente tardi-empurrão a sin-transcorrência. Esta 
fase magmática compreende uma unidade epizonal granítica cálcio-alcalina alto-K e 
shoshonítica, equigranular e porfirítica, uma unidade de ‘migmatitos’ de injeção e diques básicos 
associados. O magmatismo desta fase transgride os limites do Batólito Santa Quitéria e intrude as 
unidades metassedimentares, o embasamento paleoproterozóico e os núcleos arqueanos, ou seja 
esta manifestação magmática é de grande abrangência e não é limita por nenhuma unidade 
geotectônica. 
As Fases Magmáticas associadas as transcorrências são regionalmente representados por 
uma série de batólitos e plutons e corresponde a um magmatismo de ampla espacialidade 
registrado em toda a Província Borborema. A maioria dos trabalhos sobre granitogênese na 
Província Borborema retratam o magmatismo que se encaixaria dentro desta fase magmática. 
Desta maneira a descrição pormenorizada dos plutons e batólitos que constituem esta fase 
magmática foge do escopo desta dissertação e será abordado apenas uma revisão geral. De 
qualquer maneira os dados disponíveis permitiram dividir esta fase em dois intervalos principais, 
os quais são: implantação das zonas de cisalhamento e reativação das zonas de cisalhamento  
A Fase Magmática Seridó representa o magmatismo residual pegmatítico associado a um 
vasto processo metassomático e de alteração hidrotermal e pneumatolítica. 
A Fase Magmática Bimodal Final é representada por um magmatismo pluto-vulcânico, 
bimodal de alta temperatura. A colocação de corpos centrados ocorre em condições extensionais, 
possivelmente relacionada ao colapso do orógeno, e gera caldeiras nas quais rochas plutônicas 
engolfam rochas vulcânicas ao lado de diques anelares e diques radiais.  
As diferentes fases magmáticas e unidades que constituem o Batólito Santa Quitéria estão 
representados no mapa geológico 1:500.000 (Figura 4.0 – Anexo 1) 
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5.1. Fase Magmática Santa Quitéria 
A Fase Magmática Santa Quitéria pré- a sin- empurrão corresponde a corpos ígneos 
alóctones e parcialmente transpostos pelas zonas de cisalhamento que sucederam a fase dos 
empurrões. Esta fase magmática é posterior a deposição das sequências sedimentares 
Neoproterozóicas (Arthaud 2007; Palheta et al. 2010; Ancelmi, 2011; De Araujo et al., 2011) e se 
sobrepõe ao pico metamórfico regional de alta pressão de 650 Ma. (Amaral, 2010). 
 
5.1.1. Magmatismo Máfico 
A unidade máfica é representada por enclaves gabróicos de tamanho decamétrico a 
métrico e por um complexo máfico com extensão de centenas de metros que será descrito com 
maiores detalhes abaixo. As rochas máficas de composição gabróica são encontradas ao longo de 
todo o BSQ e datações U/Pb indicam que a idade de cristalização varia de 640 a 623 Ma 
(Teixeira, 2005; Costa et al., 2011; Santos et al., in prep.), sendo o metagabro do complexo 
máfico datado em 628 Ma (Teixeira, 2005) (Tabela 4.1). 
Nos arredores do município de Lieseux, localidade de Mais Tempo, ocorre um corpo de 
rocha máfica, natureza gabro-norítica e extensão aflorante de poucas centenas de metros 
(Teixeira, 2005). Este corpo encontra-se intercalado em meio a foliação de baixo ângulo do 
monzogranito megaporfirítico bandado. As relações estruturais entre o plano de foliação 
(200/15), fenocristais sigmoidal de K-feldspato e lineação mineral (120/5) permitem caracterizar 
zona de cavalgamento oblíqua com vergência para WNW. Esta zona de cisalhamento marca o 
limite local do BSQ onde o monzogranito megaporfirítico cavalga sobre as rochas 
metassedimentares do Complexo Canindé.  
A variação litológica reconhecida em campo foi detalhada petrograficamente por meio da 
descrição de lâminas delgadas em microscópio petrográfico. A identificação de textura 
cumulática e coronítica em amostra composta por olivina, piroxênio, plagioclásio e anfibólio 
serviu como ponto de apoio na descrição das rochas que compõem o complexo. Entre os litotipos 
denominados com base em contagem modal incluem: olivina hornblenda metagabronorito 
coronítico, hornblenda metagabronorito, hornblenda meta gabro e hornblendito.  
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A olivina atinge 1,5 mm, perfaz no máximo 4% da rocha, possui fraturas preenchidas por 
opacos que ultrapassam o limite do grão e encontra-se circundada por contínuo anel de piroxênio 
em textura coronítica (Figura 5.1 B). A olivina quando inclusa no piroxênio apresenta bordas 
reentrantes de reabsorção magmática devido à reação entre a olivina cristalizada e o magma 
residual. Entre a olivina e o piroxênio ocorre uma fina lamela intersticial, em células isoladas, de 
hornblenda marrom (Figura 5.2 B). 
O ortopiroxênio apresenta pleocroismo rosa salmão típico da enstatita e atinge até 12% 
quando a olivina não está presente. O clinopiroxênio perfaz até 44% da rocha e pode ser 
individualizado em dois tipos: fase euédrica a subédrica primária ou com textura granoblástica 
devido à recristalização. Quando o clinopiroxênio ocorre como fase granular subédrica ele 
apresenta lamelas de exsolução de ortopiroxênio paralelas ao plano (100). A substituição do 
piroxênio por hornblenda ocorre externamente como corona e internamente como bastonetes 
isolados de hornblenda marrom orientados segundo o plano de clivagem. Agulhas de rutilo 
paralelo ao plano de clivagem ocorre como produto desta substituição. A parte externa do 
piroxênio é marcada por uma segunda corona caracterizada por intercrescimento simplectítico de 
piroxênio (ou anfibólio?) e espinélio (Figura 5.1 C e D). O simplectito ocorre apenas onde o 
piroxênio está em contato com o plagioclásio. 
A porcentagem de hornblenda varia de 13% no litotipo com olivina, 42% no hornblenda 
gabro e mais que 90% no hornblendito. Este mineral de até 5 mm possui textura poiquilítica com 
inclusões de quartzo sub-arredondado, plagioclásio e agulhas de mineral opaco orientadas. As 
inclusões de quartzo ou plagioclásio podem ocorrer apenas na porção central de grãos maiores, 
sugerindo zonamento composicional. Microenclaves de hornblenda com textura glomerítica 
encontram-se recristalizados. A porção central dos glomeros pode ser constituído por anfibólio 
incolor - gedrita (?) – e a parte externa por anfibólio verde claro. Esta feição pode refletir as 
diferenças de fases na antiga corona, onde o anfibólio verde claro ocupa o local do simplectito e o 
anfibólio incolor representa o agregado de ortopiroxênio do núcleo da corona. Veios de epidoto 
estão preservados exclusivamente dentro da hornblenda. 
O plagioclásio cálcico (An 66) perfaz até 53% da rocha, possui cor azulada em amostra de 
mão. Processo de recristalização parcial é indicado por plagioclásio ripiforme reliquiar associado 
ao plagioclásio granoblástico. Localmente o plagioclásio está saussuritizado, com planos de 
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geminação arqueados e/ou denteado e com textura mirmequítica nas porções mais fina da matriz. 
O espinélio verde ocorre como fase mineral primária isolada ou inclusa na olivina e no opaco, e 
como fase secundária intercrescido no simplectito. A fase isolada apresenta cor castanha 
avermelhada e corresponde a ferro-cromita devido à substituição de Mg e Al
3+
 por Fe
2+
 e Fe
3+
. 
(Mg,Al)O => (Mg,Fe
2+
,Fe
3+
)O 
  Espinélio      Ferro-Cromita 
A clorita, possivelmente do tipo clinocloro, desenvolve-se nas zonas de coalescência das 
coronas, áreas estas com maior concentração de espinélio. Outras fases minerais acessórias ainda 
não citadas incluem magnetita, titanita, talco, apatita, carbonato e sericita.  
O processo coronítico iniciou-se em um cumulado máfico no qual a olivina 
corresponderia a fase cumulus e o plagioclásio a fase intercumulus. A reação entre olivina e 
plagioclásio sob condições levemente hidratado, como sugerido pela presença de anfibólio 
preservado como bastonetes isolados entre a olivina e o piroxênio, levou a um vasto processo de 
difusão iônica que culminou no desenvolvimento da textura coronítica em um sistema 
parcialmente fechado. A evolução das coronas por difusão iônica pode ser compreendido pela 
mobilidade da sílica e do alumínio liberados pelo plagioclásio. Estes elementos reagem com a 
olivina para gerar o piroxênio. Parte do alumínio reage com o crômio liberado pela olivina para 
gerar o espinélio (Reação 1). A difusão da sílica na olivina é favorecida pelas fraturas fibro 
radiada da corona. O alumínio concentra-se nas partes externas da corona próximas ao 
plagioclásio e são estes os sítios onde se alojam o espinélio. A hidratação do piroxênio permitiu o 
desenvolvimento de Mg-hornblenda (Reação 2). A quantidade de água exerce controle 
fundamental neste processo de troca iônica. O esgotamente intermitente ou definitivo de H2O 
interrompe o processo de coronitização, enquanto a contínua hidratação pode resultar na 
eliminação da olivina, piroxênio ou plagioclásio e um aumento na quantidade de hornblenda, o 
que não permitiria a preservação da textura. 
(1) Olivina + Plagioclásio => Ortopiroxênio + Espinélio  
(2) Olivina + Plagioclásio + H2O => Mg-Hornblenda + Espinélio  
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Figura 5-1: A) metagabro do Complexo Máfico de Malhada Grande; B) fotomicrografia da textura 
simplectítica desenvolvida entre o piroxênio e o plagioclásio. Observar pequena lamela intersticial de 
hornblenda marrom entre a olivina e o piroxênio (aumento 2.5x, LPA). C) fotomicrografia mostrando 
detalhe da dupla corona. A porção central é caracterizada por olivina circundada por contínuo anel de 
piroxênio, que por sua vez se encontra circundado por simplectito com intercrescimento de piroxênio/ 
anfibólio e espinélio (aumento 10x, LPA); D) fotomicrografia anterior em luz polarizada. 
A difusão iônica dos elementos em sistema parcialmente fechado pode ser caracterizado 
pela razão Na/Ca da Mg-hornblenda e do plagioclásio serem semelhantes, assim como o 
equilíbrio Fe/Mg entre o ortopiroxênio e Mg-hornblenda (fases ricas em Mg) e o espinélio (fase 
rica em Fe). Tais relações demonstram que estes elementos estavam na rocha original, não sendo 
necessária nenhuma introdução ou remoção de Na e/ou Ca no sistema para evolução da corona. 
Diferente do processo ígneo que deu origem a primeira corona representada por piroxênio 
manteando olivina a segunda corona foi gerada por um processo metamórfico. A primeira corona 
pode ocorrer desde estágios incipientes até a completa eliminação de umas das fases minerais, 
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seja a olivina nos gabronoritos ou o plagioclásio nas rochas ultramáficas. A segunda corona de 
textura simplectítica caracteriza o rebalanceamento mineral em fácies granulito sob condições 
subsolidus e relacionado ao processo de descompresão e exumação do complexo. 
A completa eliminação da olivina durante a exumação deixa o piroxênio circundado por 
uma corona simplectítica com intercrescimento de espinélio e piroxênio ou anfibólio e 
corresponde a um novo ponto para outro balanço mineralógico. Durante o metamorfismo o 
piroxênio é transformado em anfibólio e o plagioclásio cálcico ripiforme se transforma em 
plagioclásio sódico com textura granoblástica. Fraturas permitem a inserção de material granítico 
que irá reagir e modificar a mineralogia original culminando no desenvolvimento da biotita. A 
injeção de veios de quartzo também explicaria a presença de quartzo livre na associação mineral. 
O aparecimento de clorita é relacionado com o rebalanço mineral subsequente ao estágio 
coronítico e pode ter sido gerado pelo consumo da olivina, enstatita, espinélio e H2O. 
Dados de petrologia experimental mostram que a formação de texturas coroníticas entre 
as fases olivina–plagioclásio e ortopiroxênio–plagioclásio podem ser reproduzidas a uma 
temperatura entre 670 e 700 °C a pressão de 5 kbar, podendo ser o fluído puramente aquoso ou 
com 0,1 e 37 M de halita (Larikova & Zaraisky 2009). O modelamento experimental da textura 
coronítica realizada por Larikova & Zaraisky (2009) confirma que o crescimento simultâneo das 
camadas ocorre por difusão metassomática com participação da fase fluída ao longo da 
transferência de massa, e que o zonamento das coronas mostra difusão do Al e Ca a partir do 
plagioclásio e Mg e Fe a partir da olivina e ortopiroxênio.  
Um fato interessante é a ocorrência de grande quantidade de rochas verdes, comumente 
descrito como rochas calciossilicáticas, nos arrredores do corpo de metagabro. Estas rochas 
verdes são compostas essencialmente por diopsídio, hornblenda, plagioclásio, quartzo, carbonato, 
epidoto, escapolita e opacos. As rochas calciossilicáticas estão espacialmente associadas a rochas 
máficas ao longo de todo o BSQ e podem ser consideradas como encaixantes de topo e produto 
do intenso metassomatismo das rochas máficas. As rochas calciossilicáticas e leucogranitos 
associados serão descritos e discutidos no item 5.4 - Fase Magmática Seridó, desta dissertação. 
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5.1.2 Magmatismo Intermediário 
A unidade do magmatismo intermediário é representada por monzodioritos, quartzo 
monzonitos e monzogranitos melanocráticos ricos em clinopiroxênio, hornblenda e biotita. O 
conteúdo modal das diferentes amostras analisados pode ser observado na Tabela 5.1. Os 
diferentes litotipos ocorrem topograficamente associados as planícies e vales nos arredores da 
região serrana. São rochas bandadas, melanocráticas e de granulação média a grossa, localmente 
porfirítica. Estruturalmente esta unidade é caracterizada por ampla partição da deformação 
registrada pela alternância de bandas menos deformadas com feldspato marcando orientação por 
fluxo magmático e bandas mais deformadas com megacristais sigmóidais. Faixas ultramiloníticas 
são caracterizadas por fenocristais intensamente estirados formando feixes de tectonito L-S. 
 
Tabela 5-1: contagem modal referente as amostras do magmatismo intermediário da Fase magmática 
Santa Quitéria. A tabela apresenta os valores em porcentagem e são plotados no diagrama QAP. 
Estudos geocronológicos nestes litotipos são escassos e inconclusivos, mas sugerem um 
amplo espectro de idades. Teixeira (2005) apresenta uma idade de cristalização de 658 Ma em 
hornblenda-biotita diatexito, enquanto clinopiroxênio-hornblenda monzodiorito (TZ10-201B) 
revelou a presença de três populações de zircões com valores de 641,3±2,4; 621,3±2,6 e 
606,5±7,7 Ma (Santos et al. in prep.). A idade mais nova é interpretada como de cristalização da 
rocha, enquanto os outros dois valores se referem a zircões herdados ou refletirem períodos de 
recristalização devido a sucessiva implantação das zonas de cavalgamento. 
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A principal feição textural comum aos diferentes litotipos corresponde a centenas de 
microenclaves máficos poligranulares, com tamanho centimétrico a milimétrico, compostos por 
clinopiroxênio, hornblenda, tremolita, biotita, titanita, apatita, rutilo, opacos, microclínio, alanita 
e calcita (Figura 5.2 A e B). Sua morfologia varia entre trilhas, microleitos amêndoados, filado, 
desmembrado, parcialmente reabsorvido ou incorporados à rocha. Em algumas fácies os enclaves 
são levemente sigmoidais com sombra de pressão marcado por quartzo granular, biotita euédrica, 
microclínio sem pertita e plagioclásio. A origem destes microenclaves máficos poligranulares 
podem estar relacionados a diques máficos precoces que são desmembrados durante o 
desenvolvimento da foliação. Petrograficamente a principal feição textural dos microenclaves 
corresponde a presença de hornblenda poiquilítica com inclusões arredondadas de quartzo, de até 
2mm e que perfaz até 35% da rocha (Figura 5.2 C e D). Esta textura pode ser de origem ígnea e 
primária ou produto da reação: Opx + Cpx (augita) + Plg + H2O = Hbl + Qtz. 
A matriz é composta por plagioclásio, ortoclásio, microclínio, quartzo, anfibólio granular 
ou prismático e pouca biotita. A textura mirmekítica varia de incipiente a bem estabelecida e a 
pertita varia de micropertita a pertita. Na matriz há evidências de recristalização estática como 
contato de 120º entre os grãos. Os minerais acessórios identificados são: titanita, apatita, opacos, 
rutilo, epidoto, zircão, turmalina, alanita zonada, illmenita, badalleyta(?), calcita, clorita e 
sericita. O mineral opaco esta manteado por titanita (figura 5.2 F), rutilo e hornblenda 
poiquilítica. A turmalina ocorre inclusa no quartzo. O zircão é euédrico e zonado. 
A variação modal dos litotipos caracteriza-se pela diminuição gradual na porcentagem de 
clinopiroxênio (de 8% até seu total desaparecimento) com o relativo aumento da concentração de 
anfibólio (de 11 a 19%). O mesmo pode ser dito com relação a variação na quantidade de 
anfibólio e biotita (Tabela 5.1). O clinopiroxênio possui até 2 mm e se adicionado à porção 
externa uralitizada chega a 6 mm. Possui cor verde claro, pleocroismo fraco, geminação tipo 
carlsbad e lamelas de exsolução. As clivagens da seção basal do clinopiroxênio estão ocupadas 
por agulhas isorientadas de opaco, possivelmente ilmenita, e inclusões de rutilo. No contato do 
clinopiroxênio e hornblenda ocorre uma fina camada de calcita demonstrando que o Ca 
provavelmente migrou do clinopiroxênio. 
A hornblenda é o mineral máfico predominante e pode estar biotitizado. Ocorre tanto 
como mineral isolado com tamanho médio de 0,2 a 0,5 cm e morfologia granular a prismática, 
 52 
dependendo da fácies magmática, ou como nos microenclaves máficos.  Nos remobilizados a 
hornblenda chega a formar cristais recristalizados de 3-4 cm. A biotita aparece sob a forma de 
aglomerados e/ou em palhetas isoladas, possui dominatemente a cor marrom, mas a de cor verde 
ocorre em algumas fácies. A biotita apresenta inclusões de alanita e opaco, possivelmente pirita. 
Comumente esta em paragênese com epidoto e calcita. 
O oligoclásio (An 22-38) esta parcialmente saussuritizado, tamanho de até 0,5cm, 
dominantemente de natureza ígnea, mas com bordas mamelonares de reabsorção. Em algumas 
fácies o plagioclásio encontra-se zonado, enquanto em outras se encontra recristalizado e com 
kink band. O principal K-feldspato é o microclínio, com ou sem pertita, e apresenta-se como 
cristais de até 3-4 mm ou intersticial como possível produto de fusão parcial. Apresenta inclusões 
de clinopiroxênio, clinopiroxênio com corona de plagioclásio em paragênese com a hornblenda e 
biotita, hornblenda poiquilítica, biotita, mirmekita, apatita, opaco e zircão, o que demonstra que o 
microclínio é uma fase mineral tardia. A alteração do microclínio gera epidoto, calcita e sericita. 
O quartzo é de cor branca ou translúcida, hipidiomórfico, inequigranular, policristalino e na 
fácies mais deformada apresenta-se fitado. Na maioria das fácies o quartzo está dominantemente 
incluso na hornblenda e esporadicamente associado ao plagioclásio na matriz. 
O epidoto ocorre como cristais euédricos a subédricos associado à biotita e/ou hornblenda, 
sendo frequentemente incluso na biotita. Não é muito comum observar o epidoto associado ao 
plagioclásio ou quartzo, apesar de ocorrer localmente. O epidoto pode corresponder a uma fase 
mineral magmática de cristalização tardia. Com relação a origem do epidoto magmático Zen & 
Hammarstom (1984) se basearam em observações petrográfica e dados de microssonda para 
demonstrar a origem deste mineral pela reação: 
2 Hbl + 2 K-Fds + 2 An + 1 Mt + n H2O + m O2 = 3 Ep + 3 Bt + 6 Qtz 
Naney (1983) com base em petrologia experimental obteve resultados que corroboram a 
reação acima e infere que o epidoto pode corresponder a fase mineral magmática tardia 
cristalizada a pressões entre 6 e 8 Kbar. Contudo, Schmidt & Thompson (1996) demonstram que 
a cristalização do epidoto magmático pode ocorrer a pressões menores que 5,5 Kbar sob alta ƒO2. 
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Figura 5-2: fotos do magmatismo intermediário da Fase Magmática Santa Quitéria. A) cpx-bt-hbl 
monzogranito com microenclaves básicos (TZ10-186); B) fotomicrografia do microenclave com textura 
glomeroporfirítica de Cpx, Hbl, Bt e Ttn (aumento 2.5x, LPA); C) fotomicrografia do enclave básico 
associado a clinopiroxênio monzodiorito (TZ10- 236 D) (aumento 2.5x, LPA); detalhe da fotomicrografia 
anterior mostrando hornblenda poiquilítica com inclusões arredondadas de quartzo (aumento 10x, LPA). 
Esta textura é vastamente observada nos diferentes litotipos do magmatismo intermediário da FMSQ. E) 
fenocristal de clinopiroxênio parcialmente uralitizado, manteado por hornblenda e associado a microclínio 
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e mirmequita (aumento 10x, LPA); F) textura glomeroporfirítica de anfibólio, biotita, epidoto, titanita e 
opaco (aumento 10x, LPA). 
Em alguns casos a injeção do material rosa equigranular fino ou pegmatítico no 
hornblenda monzodiorito é tão frequente que resulta migmatitos de injeção compostos por leitos 
bandados, de espessura centimétrica a decamétrica. As injeções relativamente mais antigas 
possuem bordas irregulares, lobuladas, sem biotitização nas bordas e direção concordante a zonas 
de empurrão, enquanto as injeções finais de feição pegmatítica possuem diferentes direções. O 
cruzamento das diferentes injeções de material rosa gera na rocha feição agmatítica. Os diques 
compostos mais comuns apresentam borda pegmatítica e centro equigranular; possuem 
crescimento dos cristais normal à parede, textura gráfica e intercrescimento de turmalina e 
quartzo. A variação granulométrica e composicional da borda para o centro indicam sobreposição 
de diferentes pulsos de injeção em uma mesma zona de falha.  
 O desenvolvimento destes diques é interpretada como sendo relacionada a planos de 
fratura ou falha que aprisionam a fase fluída hidratada e permiten a cristalização da porção 
pegmatítica. O subsequente escape dos gases (desvolatização) provoca o aumento da temperatura 
de cristalização fazendo com que o magma residual se cristalize rapidamente, sob a forma de 
aplitos, devido à geração de canais de escapes parciais. A composição dos pegmatitos e aplítos é 
igual, mostrando que o material é o mesmo com reologia distinta. Estas feições caracterizam 
domínio da fase volátil sobre a fase fluída. O escape de gases da fase pegmatítica e subsequente 
cristalização de fase aplítica ocorrem devido ao soerguimento em regime distensional.  
5.1.2.1   Enclaves Máficos Associados ao Hornblenda Monzodiorito 
Enclave básico associado aos monzodioritos corresponde a biotita-hornblenda 
monzodiorito com clinopiroxênio uralitizado e textura glomeroporfirítica, policristalino, 
semelhante aos microenclaves básicos. Os mineirais relacionados aos aglomerados de hornblenda 
são resquícios de piroxênio com lamelas de exsolução, tremolita, biotita, quartzo, calcita, titanita, 
apatita e clorita. A matriz é composta por quartzo, plagioclásio, K-feldspato, mirmekita, biotita 
euédrica, titanita, apatita, epidoto e zircão intercristalino. A rocha está recristalizada e sem 
deformação. 
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5.1.3 Magmatismo Félsico  
O magmatismo félsico é representado por uma associação de monzogranitos, quartzo 
sienito e microclínio granito megaporfiríticos e porfiríticos, com textura seriada a equigranular. 
Os monzogranitos megaporfirítico são datados em 640 Ma (Costa et al., 2010; Santos et al., in 
prep.). Esta associação localiza-se na região serrana do batólito e nas amplas superfícies de 
cavalgamento de baixo ângulo (2 a 15
o
) da região de Santa Quitéria. Estes corpos são retratados 
pela associação mineral representada por megacristais de microclínio pertítico imersos em matriz 
fina a grossa composta por plagioclásio sódico, microclínio pertítico, quartzo, mirmekita, biotita 
e hornblenda.  
Os megacristais de microclínio alcançam até 7 cm de comprimento, possuem disposição 
variada ora caótica, ora aglutinados em bolsões irregulares (Figura 5.3A) ou concentrados em 
camadas de fluxo e/ou colocação magmática que se alternam com camadas ricas em matriz 
(Figura 5.3B). Parte dos megacristais apresenta estrutura rapakivi (Figura 5.4C) ou estão 
circundados por  fino filme de calcita, sericita e marginalmente por mirmekita. Os megacristais 
podem conter inclusões ordenadas, sob forma de anéis concêntricos ou não, de quartzo e biotita; 
bainhas de reabsorção são localmente frequentes (Figura 5.4D). Porfiroclastos sigmoidais de K-
feldspato coexistem com fenocristais euédricos crescidos posterior à principal fase de 
deformação.  
A biotita é o principal mineral máfico e ocorre sob a forma de grãos euédricos a 
subédricos ou filetes dentríticos circundando os fenocristais e podem estar localmente cloritizada. 
A hornblenda aparece em poucas fácies, não ultrapassa 5% da rocha, comumente está biotitizada 
e possui forma anédrica com tendência de prismas alongados ou curtos. O plagioclásio está 
parcialmente sericitizado e saussuritizado. O quartzo apresenta-se como grãos translúcido, 
isolado na matriz ou intercrescido no feldspato leitoso. O mineral opaco chega a 3mm e possui 
inclusões de espinélio, rutilo e titanita. A titanita ocorre também como corona manteando mineral 
opaco. Zircão ocorre como cristais euédricos, ripiformes, zonados, com até 0,2mm e pode estar 
incluso no anfibólio. A turmalina ocorre tanto raramente dispersa na matrix como comumente 
intercrescido ao quartzo no material pegmatítico, como em finas vênulas ou em planos de falha. 
Na intersecção destas estruturas são formados bolsões irregulares, sub arredondados e dimensão 
 56 
centimétrica de turmalina. Os minerais acessórios incluem ainda magnetita, apatita, alanita, 
calcita, epidoto e muscovita. 
 
Figura 5-3: fotos do magmatismo félsico da Fase Magmática Santa Quitéria. A) concentração de K-
feldspato formando ‘ninhos’. Observar que nas partes que há menor concentração deste mineral é possível 
reconhecer a orientação dos cristais devido ao mecanismo de colocação magmática e/ou fluxo; B) cristais 
euédricos de K-feldspato imersos em matriz de granulação média e composição granodiorítica; C) textura 
rapakivi em megacristal de microclínio; D) megacristais de microclínio com bainhas de reabsorção 
magmática. 
Diques básicos sin-plutônico ocorrem desde corpos circunscritos até seu completo 
desmembramento em pequenos fiapos distribuídos pela matriz num processo de basificação 
magmática. Estes microenclaves básicos formados são maiores que 8 mm e compostos por 
hornblenda, biotita, epidoto, opaco, titanita, quartzo e feldspato. A hornblenda é poiquilítica, 
circundada por biotita e com inclusões de quartzo e mineral opaco. Nas fácies que não possuem 
hornblenda os microenclaves máficos correspondem a aglomerados poligranulares de biotita e 
apatita euédricas. Nas fácies mais deformadas os microenclaves máficos estão boudinados. A 
concentração local, por até centenas de metros, de enclaves e diques básicos podem indicar raízes 
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de plutons, concentrações de diques sinplutônicos, zoneamento magmático ou outra feição 
mascarada ou desconectada em sua expressão areal original pelo ocasional fatiamento dos 
granitos por falhas de empurrão. 
A unidade dos monzogranito megaporfirítico é afetada marginalmente por stocks 
graníticos e internamente por injeções de diques e veios de textura equigranular, parte deste com 
quartzo beta, ou pegmatítica. Os diques e veios podem ser simples, compostos ou múltiplos e 
variam de espessura centimétrica a decimétrica, paralelos ou não à foliação. Alguns têm 
composição monzonítica, mas dominam os de composição granítica simples (microclínio, 
plagioclásio, biotita, quartzo, magnetita) e complexa (com turmalina preta ou muscovita ou 
berilo). O bandamento zonado tanto pode ser marcado pelas porções externas equigranulares e 
porções centrais pegmatíticas, como também o inverso. O contato externo com a encaixante é 
dominantemente marcado por banda melanocrática. 
A intercalação de diferentes materiais de injeção no monzogranito megaporfirítico gera 
uma feição migmatítica, de maneira que desmembra os fragmentos intensamente deformados 
com evidências de fusão e refusão nas bordas. Algumas bandas demonstram maior recristalização 
dos minerais máficos com pseudomorfo de hornblenda substituída por biotita. A contínua e 
progressiva injeção deste material no monzogranito megaporfirítico gera migmatitos de injeção e 
o processo de fusão parcial encontra-se restrito principalmente aos planos de empurrão. 
A ausência de minerais aluminosos, a presença de hornblenda, magnetita, biotita e 
‘ninhos’ glomeroporfirítico de K-feldspato pertítico (Figura 5.3A) permitem caracterizar estas 
rochas como sendo metaluminosa, calcio-alcalina de alto-K e retratam a diferenciação de um 
magma cálcio-alcalino, hidratado e com temperatura subsolvus de cristalização em níveis crustais 
médio. A coexistência de megacristais de K-feldspato com forma e estrutura distintas indica ação 
de correntes de convecção unindo sítios com características P-T-X distintas dentro de câmaras 
magmáticas maiores. O crescimento dos cristais grandes euédricos posterior a fase de deformação 
está relacionado à infiltração de material granítico rosa nos arredores de enclaves 
microgranulares, sendo os megacristais de possível origem metassomática e pós biotitização. A 
injeção de material granítico equigranular sucessivamente cortado por granito equigranular rosa 
com quartzo beta de alta temperatura indica a progressiva desidratação do magmatismo 
porfirítico de alto K para um magmatismo anidro de mais alta temperatura. 
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Magmatismo Básico Associado aos Monzogranitos Megaporfiríticos 
As rochas básicas são representadas por enclaves microgranulares de granulação fina a 
média, diques sin plutônicos mais ou menos desmembrados e assimilados. Correspondem a 
dioritos ricos em hornblenda e biotita, com raros cristais de clinopiroxênio presente. Os enclaves 
máficos são muitas vezes marcados pelo processo de mingling, no qual o magma encaixante 
permite a incorporação de megacristais de K-feldspato em condições fluída. A interação entre o 
enclave máfico e o monzogranito megaporfirítico gera tanto a biotitização da borda do enclave 
como uma borda leucocrática no monzogranito. 
Alguns dos enclaves possuem textura bandamento composicional milimétrico e 
frequentemente incorporaram parcial ou totalmente megacristais róseos de microclínio do 
monzogranito hospedeiro. O bandamento composicional caracteriza-se pela alternância 
milimétrica de leitos félsicos - constituído por K-feldspato pertítico, plagioclásio, quartzo, 
mirmekita e pouco de biotita - com leitos básicos composto por clinopiroxênio uralitizado (≤ 
2,5mm), hornblenda subédrica e poiquilítica com inclusões de quartzo, biotita, titanita e 
plagioclásio (An 28 a 38). Em uma das amostras é possível observar o bandamento 
composicional transposto pela implantação de uma nova microfoliação caracterizada por grãos de 
biotita euédrica orientada. Titanita comumente ocorre manteando os raros grãos de opaco. Os 
minerais acessórios e secundários incluem apatita, pirita, magnetita ou Ti-ilmenita, calcita, 
epidoto, sericita, clorita, turmalina e clinozoisita.  
Diques básicos maiores demonstram hibridização por fluxo, que pode ser caracterizado 
por margens externas composta por leucodioritos e granito cinza (Figura 5.4 A e B). Alguns 
enclaves básicos apresentam borda de resfriamento dada por cristais de hornblenda biotitizados e 
orientados. Os enclaves maiores apresentam simultaneamente bordas retas e arredondadas, o que 
acarreta a coexistência de enclaves fusiformes, elípticos ou esgarçados com enclaves triangulares, 
quadrados ou poligonais (Figura 5.4 B). A penetração de material granítico nos enclaves ao longo 
de fraturas retilíneas ou irregulares mais ou menos abertas são comumente observados. Parte dos 
enclaves básicos apresentam forma angulosa e fenocristais de hornblenda parcialmente 
biotitizados e podem representar lamprófiros (Figura 5.4C). A erosão dos enclaves máficos gera 
cavidades arredondadas, muitas vezes alinhadas, de tamanho superior a 30 cm e que se ressaltam 
nas superfícies intemperizadas. 
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Figura 5-4: A) dique básico com margens externas composta por granito cinza em caso de hibridização 
por fluxo; B) enclave máfico mostrando na borda  superior esquerdo feição de hibridização, fragmentação 
na porção central, o qual gera enclaves híbridos menores e simultaneamente bordas retas e arredondadas; 
C) enclave com forma poligonal e cristais de hornblenda biotitizada e orientada podem representar rocha 
lamprofírica. 
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5.1.4 Migmatitos Cinza Ortoderivados  
Outro tipo de rocha pode ser localmente caracterizado ao longo do BSQ, principalmente 
próximo ao limite centro-oeste, corresponde a uma associação de rochas com composição 
variando de tonalítica a granítica e ocorrem como lascas de empurrão intercaladas em meio às 
rochas monzograníticas do batólito. Estas possuem estrutura gnáissica e níveis distintos de 
migmatização. São rochas meso a leucocrática, equigranulares médio a porfiríticas e textura sub-
hipidiomórfica com enclaves de composição gabro-diorítica.  
Os migmatitos apresentam foliação de baixo ângulo que se encontra localmente transposta 
por transcorrência, o que gera aspectos bastante heterogêneos em campo. A foliação é parcial ou 
totalmente obliterada pelo processo de fusão parcial e recristalização com núcleos anatéticos 
difusos que conferem as rochas aspecto magmático típico. Nas zonas de maior deformação é 
frequente a colocação ou ocorrência de bolsões e veios pegmatíticos, que variam desde corpos 
com contatos definidos até veios disruptos do tipo pinch and swell.  
O processo de migmatização resultou na produção de dois tipos de mobilizados: i) 
leucossomas autóctones sob a forma de bolsões, lentes e estruturas sigmoidais com dimensões 
variadas, contatos difusos e estruturas estictolíticas contendo hornblenda e biotita (Figura 5.5 A); 
ii) mobilizados leucocrático de injeção subparalelos ou discordantes em relação à foliação 
principal (Figura 5.5 B). 
As redes de veios gerados pela mobilização apresentam uma densidade relativamente alta 
de segmentos com espessuras variáveis e com continuidade relativamente persistente. Em 
estágios de fusão avançada a rocha adquire aspecto tipicamente nebulítico com mobilizados de 
composição granítica circundando as porções granodioríticas preservadas. As relações entre estas 
porções caracterizam estrutura milonítica do tipo S-C, onde o arqueamento do plano C é 
preenchido por bolsões de material remobilizado durante a fusão parcial sin-cisalhamento (Figura 
5.5A)  
A trama linear down dip com componente oblíquo caracteriza tectonitos do tipo-L (Figura 
5.5 C), composto por hornblenda, biotita, muscovita, plagioclásio e quartzo e são correlatas a 
zonas de cavalgamento inversas.  
 61 
Os enclaves máficos nestes migmatitos são bem mais deformados e geram finos leitos de 
biotita. A presença de xenólitos(?) com composição diorítica, granulação fina, com foliação pré-
empurrão, forma angulosa a levemente arredondada e circundada por material leucocrático de 
granulação grossa com hornblenda e biotita, ocorre envolvido em meio ao bandamento do 
granodiorito e permite caracterizar uma foliação metamórfica pretérita a zonas de cavalgamento. 
 
Figura 5-5: Prancheta de fotos mostrando principais feições dos migmatitos granodiorítico. A) 
granodiorito com processo de migmatização in situ marcado pelas finas lâminas félsicas paralelizado ao 
bandamento gnáissico e migmatização discordante com porções remobilizadas com textura estictolítica 
marcada por anfibólio imerso em matrix félsica, observar estrutura S-C na porção central da foto com 
remobilizados nas porções arqueadas do plano C; B) ´Fragmentos` de granodiorito com diferentes estágios 
de rotação circundados por uma matriz recristalizada de composição granítica, podendo corresponder a 
fracionamento do granodiorito e/ou chegada de material granítico alóctone. C) Diorito aflorando com forte 
trama linear. 
A ausência de dados geocronológicos nestas rochas gnaíssicas migmatíticas ortoderivadas 
que ocorrem como lascas imbricadas tectonicamente dentro do Batólito Santa Quitéria não 
permite assegurar com maior grau de confiança se correspondem unicamente ao embasamento 
paleoproterozóico ou se correspondem a lascas de rochas mesoproterozóicas ou do 
neoproterozóica inferior. 
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5.2. Fase Magmática Tamboril 
A Fase Magmática Tamboril (FMT) pode ser descrita com base em três unidades 
informais representadas por: (i) conjunto de diques, soleiras e plutons graníticos, dominantemente 
equigranular de cor rosa e subordinadamente de cor cinza, com diâmetros variáveis entre poucas 
centenas de metros até poucos quilômetros. Grande parte do magma granítico equigranular é 
intrusivo em uma pilha de pacotes de empurrão dominantemente compostos por hornblenda-
biotita gnaisses migmatíticos ao lado de anfibolitos e hornblenda-biotita gnaisses ocelares. (ii) 
pela injeção de variáveis teores de material granítico essencialmente rosado que se irradiam dos 
plutons nas rochas encaixantes dominantemente cinzentas, é formada uma extensa área de 
‘migmatitos’ de injeção bicolores com estruturas muito variáveis e; (iii) diques sin-plutônicos 
básicos de espessura métrica e composição diorítica. 
A FMT não possui dados geocronológicos que permitam constatar sua idade absoluta. 
Contudo, relações de campo indicam que sua maior manifestação magmática ocorreu no estágio 
tardio dos empurrões devido à concordância com os planos de foliação, mas que apenas 
excepcionalmente mostram deformação tectônica. Esse magmatismo não cessa temporalmente 
aos empurrões e persiste durante a implantação das grandes zonas de cisalhamento da PB. 
5.2.1 Granitos Equigranulares 
A intrusão e colocação dos granitos equigranulares ocorrem sob a forma de soleira, dique, 
stocks e pequenos plutons. Alguns destes plutons tendem a se destacar na topografia como 
inselbergs e formam nítidos plutons circunscritos em meio ao “mar de migmatitos róseos”. 
Localmente, corpos relativamente grandes do granito equigranular não se destacam na topografia 
por se localizar ao lado de grande zona de abatimento, como por exemplo, na CE-354 entrada de 
Itapipoca, limite NE do batólito. 
O granito equigranular tardi empurrão é levemente foliado, estrutura granular fina a 
médio, textura rapakivi e schlieren de biotita. A composição é dada por K-feldspato, plagioclásio, 
biotita, quartzo transparente e/ou branco leitoso, com forma estirada a arredondado e isolada do 
plagioclásio. Anfibólio e muscovita são minerais acessórios, assim como opaco, zircão, apatita, 
titanita, turmalina e zoisita. 
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A colocação deste material granítico pode ser sob ação de três mecanismos: i) associado 
às zonas de cavalgamento gerando migmatítos de injeção; ii) associado a regiões transpressivas 
das zonas de cisalhamento; iii) pós-cisalhamento, gerando quebra, fragmentação e rotação 
angulosa da rocha pré-existente, podendo ser sob ação puramente hidrostática durante a ascensão 
ou ser sob condições anidras e de alta temperatura em nível crustal raso.  
As injeções em diques dos granitos equigranulares rosa e cinza nos granitos porfiríticos 
estão muitas vezes sobrepostos ao material pegmatítico. Esta sobreposição ocorre de maneira 
intermitente de assimilação e mistura e não só de injeção, demonstrando a sincronicidade entre o 
magmatismo equigranular e os pegmatitos e a isocrônia do magmatismo cinza e rosa. A injeção 
do granito equigranular termina sob a forma de diques discordantes pós-empurrão. 
O monzogranito megaporfirítico e hornblenda monzodiorito da FMSQ afloram localmente 
como xenólitos em meio ao granito equigranular. O contato entre o granito equigranular rosa e o 
monzogranito megaporfirítico é sinuoso, não marcado por pegmatito e pode apresentar borda de 
reação ou não (Figura 5.6). Não há apófise ou infiltração, apenas ocorre injeção do granito no 
monzogranito. Estas feições permitem caracterizar a natureza relativamente anidra da FMT. 
A mais importante constatação decorrente dos fatores acima descritos é o fato da Fase 
Magmática Santa Quitéria já estava resfriada e ter ascendido da região mesozonal para a região 
epizonal quando houve a intrusão dos granitos equigranulares rosa.  
 
Figura 5-6: A) xenólito do monzogranito megaporfirítico da FMSQ envolvido pelo granito equigranular 
da FMT sem borda de reação e contatos sinuosos. Este granito equigranular rosa corresponde ao 
metarriolito com datação U/Pb de 665 Ma (Fetter, 1999), enquanto as idades dos monzogranitos 
conhecidos até o momento são de ca. 640Ma (Tabela 4.1), o que indica incoerência entre os dados de 
campo e os dados geocronológicos. B) granito equigranular rosa da Fase Magmática Tamboril. 
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5.2.2 ‘Migmatitos’ de Injeção 
Sederholm (1907) cunhou o termo palingênese para o processo de formação de 
migmatitos. Este termo além de incluir processo de fusão parcial e dissolução, também resguarda 
o processo de injeção de magma, venulações associada (arteritos) e brechação (agmatito). Sawyer 
(2008) define migmatitos como uma rocha de médio a alto grau metamórfica que tenha sofrido 
fusão parcial. Contudo, uma das possibilidades exposta por Sawyer (2008) ao descrever a 
formação de diatexito migmatito é justamente considerar um sistema aberto onde haja intrusão de 
um magma granítico no migmatito, sendo o magma externo derivado de profundidades maiores 
de uma mesma fonte ou ser derivado de uma fonte completamente distinta, os chamados 
diatexitos migmatitos secundários. 
O produto visual entre os migmatitos gerados por fusão parcial das rochas e aqueles que 
são injetadas por material granítico sem que haja fusão parcial são muitas vezes similares. A 
grande diferença genética a ser destacada é que migmatização por fusão varia a proporção entre 
neossoma e paleossoma, enquanto a migmatização por injeção varia a proporção entre magma 
granítico invasor e rocha hospedeira. A semelhança visual é caracterizada pela presença de 
schlieren de minerais máficos, schollen ou rafts, contudo nos migmatitos de fusão correspondem 
a paleossoma ou melanossoma, enquanto nos migmatitos de injeção correspondem a estruturas 
pré injeção ou litologias com contraste reológico, como por exemplo enclaves básicos. 
O processo dominante observado no Batólito Santa Quitéria é desencadeado pela injeção 
e intrusão do magma granítico, dominantemente equigranular e de coloração rósea. Este magma 
granítico injetado corresponde aos granitos equigranulares rosa descritos anteriormente. A 
infiltração do granito róseo equigranular nas rochas encaixantes ao longo da foliação de empurrão 
e dos sistemas de juntas correlatas desencadeou um amplo processo de hibridização e 
homogeneização. Este processo gerou ‘migmatitos’ de injeção, que caracteriza a unidade 
magmática-migmatítica epizonal do Batólito Santa Quitéria (Zincone et al., 2011 a) (Figura 5.9). 
A unidade magmática-migmatítica epizonal já foi, outrora, considerada como fruto da 
anatexia de uma sequência essencialmente metassedimentar apesar da composição claramente 
cálcio-alcalina do magma granítico injetado e da ausência sistemática de sillimanita e cianita, 
minerais presentes nos gnaisses, xistos e migmatitos paraderivados encaixantes. Raras granadas 
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atestam a natureza altamente evoluída dos granitos injetados e também corresponde a mineral 
frequente nas rochas paraderivadas. 
A sucessiva invasão do granito equigranular na rocha de cúpula envolve a sequência 
progressiva e muitas vezes diacrônico dos seguintes processos: 
I. Injeção. Os diques, veios, apófises, etc., injetados e infiltrados nos metatexitos e 
diatexitos apresentam contatos nítidos com desenvolvimento local de zona de resfriamento. Falta 
a típica película de melanossoma que delimita mobilizados de segregação anatética; esta feição 
restringe-se aos metatexitos e diatexitos injetadas. 
II. Fragmentação. As rochas injetadas, como um todo, apresentam feições de 
brechação mais ou menos intensa com a geração de fragmentos com formas e dimensões 
variáveis desde poucos centímetros até dezenas de metros. 
III. Reação. O magma invasor reage com as bordas dos fragmentos da brechação 
provocando a biotitização (potassificação) da hornblenda das rochas injetadas. 
IV. Infiltração. A partir dos canais de injeção maiores, concordantes ou discordantes 
em relação à foliação das rochas encaixantes, irradiam-se ramos de infiltração menores 
dominantemente paralelos à foliação dos gnaisses e migmatitos invadidos. A infiltração é mais 
intensa quando o magma invasor é mais rico em fluídos, feição retratada por material granítico 
mais pegmatítico.  
V. Recristalização. Sob o efeito do magma invasor os fragmentos das rochas 
encaixantes brechadas desenvolvem com maior ou menor intensidade estruturas estictolíticas 
dadas por hornblenda euédrica, até centimétrica, recristalizada ou, mais raramente, por prismas 
de turmalina. Nos dois casos os minerais máficos são circundados por mancha de cristais félsicos 
também recristalizados que se destacam nitidamente do resto da rocha encaixante de granulação 
mais fina e cor mais escura. 
VI. Blastese. É o desenvolvimento local de megacristais isolados ou agrupados de 
microclínio com dimensões centimétricas nas imediações do contato magma infiltrado/rocha 
invadida. A microclinização é mais intensa quando o magma infiltrado é mais rico em fluídos.  
VII. Assimilação. Em certos casos os fragmentos da rocha encaixante brechada, 
principalmente no caso de gnaisses e diatexitos, são tão infiltrados pelo magma que ocorre uma 
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homogeneização mais ou menos intensa entre ambos com a formação de porções homogêneas 
híbridas com frequências e dimensões variáveis. 
 
Figura 5-7: sequência progressiva e diacrônica do processo de migmatização por injeção. A) injeção de 
dique granítico e fragmentação e incorporação do monzogranito encaixante; B) injeção do granito 
equigranular, fragmentação do monzogranito e reação entre o magma invasor e o hospedeiro provocando 
biotitização nas bordas; C) injeção e infiltração do granito e fragmentação, rotação do dique básico; D) 
fragmentação do monzodiorito encaixante durante a chegada do  granito rosa; E) a fragmentação 
desencadea um processo turbulento que permite a entrada do granito rosa por alívio de pressão, de modo 
que os blocos fragmentados são envolvidos pelo granito rosa. F) a injeção de variáveis teores de material 
granítico paralelo à foliação de empurrão forma extensas áreas de ‘migmatitos’ bandados bicolores. 
Estes processos podem ser observados em estágios graduais e fractais, desde a escala de 
afloramento até escala regional. A visualização completa deste processo em amplos afloramentos 
permite a compreensão do processo de hibridização desencadeado pela injeção de material 
granítico rosa. As porções onde dominam a rocha hospedeira são denominadas como metatexitos 
e porções onde a rocha hospedeira foi inteira ou parcialmente assimilada e intumescida pelo 
magma granítico rosa como diatexito. O uso dos termos metatexito e diatexito ocorre 
principalmente devido a similaridade visual entre os produtos gerados (Figura 5.10), não 
possuindo implicações genéticas. 
É importante frisar que a injeção do granito equigranular na rocha bandada de cúpula 
pode ser mais bem observado, quando reconhecível, em cortes perpendiculares a foliação, uma 
vez que cortes oblíquos a foliação gera a aparência migmatítica ou pseudo-migmatítica, posto que 
a fusão parcial nem sempre acompanha o processo de injeção. Os diferentes tipos estruturais e 
morfológicos da unidade magmática-migmatítica epizonal são controlados principalmente por 
três fatores: 
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I. A estrutura da rocha metamórfica encaixante invadida pelo magma granítico. 
Metatexitos invadidos pelo magma granítico originam geralmente estruturas bandadas ou lit-par-
lit e, subordinadamente, dictonitos. Diatexitos infiltrados geram rochas híbridas de cor cinza-
rosados dobrados com estruturas flebíticas, schliericas e nebulíticas. Estas evoluem para 
homofânicas nos quais a rocha invadida apenas sobrevive como sombras algo mais ricas em 
hornblenda e/ou biotita. Hornblenda gnaisses mesocráticos, anfibolitos e gnaisses ocelares 
injetados geram estruturas agmatíticas e, no caso de grande volume de material granítico invasor, 
schollen.  
II. A distância dos migmatitos do pluton granítico fonte do magma injetado. Os 
plutons fontes do magma gerador que será injetado na rocha hospedeira situam-se tanto 
lateralmente (e expostos) quanto subjacente (e ocultos) em relação à auréola de hibridização que 
os envolve. Decorre que a relação magma injetado/rocha encaixante tende a aumentar com a 
proximidade do contato com o pluton, fonte do magma injetado. A mudança desta relação 
implica na geração de estruturas dictonítica distais via agmatíto até estruturas schollen proximais. 
Estas rochas também resultam em estruturas de injeção dobradas distais que passam via estrutura 
flebítica para estruturas schliericas, nebulíticas e homofânicas proximais. Em metatexitos a 
passagem é de estruturas bandadas distais para schollen proximais. 
III. O número de etapas de injeção. A Fase Magmática Tamboril resulta da 
coalescência de vários plutons epizonais com composição, textura e estrutura pouco variável e 
com colocação sucessiva. Esta feição resulta em litotipos afetados por múltiplas injeções. É o 
caso de metatexitos flebíticos formados numa fase de injeção inicial e posteriormente 
transformados em agmatítos ou schollen por nova etapa de injeção. Em alguns casos as fases 
sucessivas de injeção são claramente distinguidas por sua natureza mais ou menos pegmatítica. 
Finalmente cabe mencionar um migmatito de injeção muito complexo da unidade 
magmática-migmatítica epizonal. Trata-se de migmatitos diatexiticos laminados e transpostos em 
zonas de cisalhamento mesozonais. Pelo influxo de fluídos concomitantes à deformação parte das 
rochas sofre anatexia e recristalização com a geração de manchas de granitos isotrópicos com 
frequência e dimensões variáveis. Quando estas rochas são infiltradas por material granítico 
epizonal, resultam migmatitos de rara complexidade. 
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Figura 5-7: (continuação). Processo de infiltração. G) infiltração de material granítico a partir dos canais 
de injeção maiores. A feição local do magma  pegmatítico pode ser observado na porção inferior da foto ;  
H) infiltração de ramos menores ora paralelo ora discordante à foliação da rocha encaixante. I) Feição 
local onde podem ser observado a injeção do material granítico (porção superior da foto); fragmentação e 
rotação da rocha encaixante, e infiltração do material granítico ao longo dos planos de foliação (porção 
intermediária); recristalização de hornblenda na rocha encaixante e blastese do K-feldspato nas 
imediações do contato magma infiltrado/rocha invadida (porção inferior); hibridização devido assimilação 
da rocha encaixante pelo magma granítico invasor (porção inferior). 
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Com isso temos que a associação gerada pela injeção do magma granítico rosa nas rochas 
gnaisses migmatíticas pré-existente representam a zona de contato da porção apical de uma 
grande massa de granitos róseos equigranulares a porfiríticos intrusivo em uma pilha de lascas de 
empurrão (Figura 5.10 A). Desta maneira, a estruturação da Fase Magmática Tamboril é 
comparável a do complexo mio-pliocênico Tatoosh do parque nacional Mount Rainer, 
Washington EUA (Fiske et al., 1963) (Figura 5.1B e C), no qual as sequências vulcano-
sedimentares encaixantes são substituídas no caso do Batólito Santa Quitéria por uma pilha de 
lascas de empurrão (Zincone et al., 2010). Ou seja, a unidade de granitos equigranulares 
representa uma unidade epizonal intrusiva numa pilha de lascas de empurrão composta 
principalmente por metatexitos e diatexitos cinzentos com foliações pré-empurrão mais ou menos 
patentes.  
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Figura 5-8: progressão do processo de assimilação e homogeneização desde porções maiores onde pode 
ser observado o predomínio da rocha encaixante sobre o material granítico invasor até o estágio de mais 
intensa homogeneização e hibridização onde a rocha encaixante aparece como porções nebulíticas em 
meio ao granito equigranular rosa. 
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Figura 5-9: A) zona de contato da porção apical do granito equigranular epizonal, intrusivo em rochas 
ortoderivadas deformadas. B e C) perfil esquemático da estruturação do Complexo Tatoosh ilustrando as 
relações inferidas entre a intrusão principal, a rede de diques e sills e as rochas vulcânicas e sedimentares 
pré-existente (Fiske et al., 1963; modificado por Best & Cristiansen, 2001). B) estágio inicial da subida e 
colocação da intrusão granítica gerando uma rede de diques e sills, sendo, no caso do BSQ, a intrusão 
representada pelo granito equigranular rosa e a injeção de sills e diques ao longo dos planos de empurrão e 
sistema de juntas correlatas. C) estágio final da intrusão e erupção do magma que conseguiu romper toda a 
sequência de rochas mais antigas e culmina na fragmentação e incorporação da sequência vulcânica. No 
caso do BSQ o granito equigranular rosa desencadea um amplo processo de migmatização por injeção, 
caracterizado por: injeção, fragmentação, reação, infiltração, fusão parcial, recristalização, blastese e 
assimilação. Em algumas partes o granito rosa consegue romper toda a pilha de empurrões e aflorar como  
nítidos plutons circunscritos em meio ao “mar de migmatitos róseos” que hoje se destacam na topografia 
como inselbergs. 
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5.2.3 Diques Básicos 
Os diques básicos tardi- empurrão possuem espessura de até 20 metros, forma tabular, 
estão alojados paralelo à foliação e possuem natureza essencialmente diorítica (Figura 5.11 A). 
Possuem granulação média e textura sub-hidiomórfica. As duas maiores ocorrência destes diques 
estão nos arredores da cidade de Uruburetama e na descida da serra de Assunção em direção a 
Itapipoca. Localmente estes diques encontram-se retalhados por pegmatitos injetados posterior a 
cristalização do diorito. As bordas dos diques são retas e ricas em biotita recristalizada de 
granulação grossa e sem variação granulométrica da borda para o centro. 
Os diques sin-transcorrência encontram-se verticalizados, podem ser seguidos por dezenas 
de metros e correspondem essencialmente a biotita hornblenda diorito (Figura 5.11 B). Uma 
ocorrência deste dique encontra-se na CE-354 próximo a cidade de Amontada. São rochas de 
granulação fina, com plagioclásio intercrescido ao quartzo em textura granofírica e flebítica que 
tende a destruir os planos de geminação. Os minerais acessórios incluem quartzo microcristalino 
recristalizado, microclínio, apatita, opaco, rutilo, espinélio, turmalina, zircão, epidoto, clorita e 
calcita. A alteração hidrotermal é intracristalina e ocorre principalmente nos minerais ferro-
magnesianos, o que resulta na biotitização e cloritização dos minerais máficos e desenvolvimento 
de apatita ripiformeuma. Os feldspatos não estão saussuritizados. 
 
Figura 5-10: diques básicos: A) dique básico parcialmente desmembrado e sem continuidade areal; B) dique básico 
sin-transcorrência. 
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5.3. Fase Magmática Quixeramobim 
Zonas de cisalhamento são um dos fatores mais marcante da Província Borborema. 
Correspondem a uma rede complexa de estruturas transcorrentes desenvolvida a partir do período 
Ediacarano em placa continental de longa história pré-cinemática(Destro et al., 1994; Françolin 
et al., 1994; Vauchez et al., 1995). Os períodos extensionais são caracterizado pela formação de 
bacias ao redor de 1,8 Ga, 1,0 e 0,65 Ga (Sá et al., 1991; Van Schmus et al., 1993, 2003; 
Ancelmi, 2010) e os períodos compressionais caracterizado pelo desenvolvimento do Cinturão de 
Cavalgamento Ceará Central entre 0,65 e 0,60 Ga (Arthaud 2007; Castro 2004; Santos et al. in 
prep.). O magmatismo relacionado a zonas de cisalhamento é regionalmente representado por 
uma série de batólitos e plutons. As relações temporais e estruturais permitem que esta fase 
magmática seja descrito com base em dois estágios principais. 
5.3.1. Magmatismo e Implantação das Transcorrências 
O primeiro intervalo é representado por uma série de plutons e batólitos intrinsecamente 
relacionados a implantação de grandes zonas de cisalhamento. As maiores manifestações 
magmáticas relacionadas a esta unidade possuem idade U/Pb em zircão entre 590 e 560 Ma, com 
predomínio da idade ca. 580 Ma (Tabela 4.1), como por exemplo os batólitos Quixadá, 
Quixeramobim e Senador Pompeu (Nogueira, 2004), os plutons Chaval (Fetter et al., 2000), Anil 
e Poço Verde (Brito Neves et al., 2003), Banabuiú (Lima et al., 2010), Cariré, Tucunduba (Fetter, 
1999), diorito Seridó (Leterrier et al., 1994),  uma série de granitos e sienogranitos do Domínio 
Rio Grande do Norte (Brito Neves et al., 2003; Archanjo & Fetter, 2004; de Souza et al., 2010), 
uma datação U/Pb em monazita de leucogranito encaixado em meio ao núcleo Arqueano Pedra 
Branca (Fetter, 1999) e uma datação U/Pb em titanita de metagranodiorito próximo ao limite 
oeste do BSQ (Santos et al. in prep.). A presença de rochas com idade U/Pb em monazita e 
titanita em meio a núcleo arqueano e nas bordas do BSQ demonstram que pelo menos em parte 
estes foram afetado pelas zonas de cisalhamento.  
Este período de manifestação magmática relacionado a implantação das zonas de 
cisalhamento e procedido pelo soerguimento e resfriamento do complexo Granja, na qual 
isócrona precisa Sm-Nd rocha total forneceu idade de 558 ± 3 Ma (Fetter, 2003; Santos et al., 
2004). Esta idade é concordante com o método de regressão U-Pb intercepto inferior em titanita 
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que forneceu idade de 546±15 Ma no granulito máfico de alta pressão de Cariré (Fetter, 1999). A 
exumação e resfriamento dos granulitos de Granja durante este período é corroborado por dados 
de 
40
Ar/
39
Ar que indicam temperatura de 525 
o
C em anfibólio para a idade de 575 Ma e 
temperatura de 340 
o
C para a idade de 560 Ma (Monié et al., 1997). 
Os batólitos Quixeramobim, Quixadá e Senador Pompeu são os principais representantes 
desta fase magmática e possuem área aflorante de 800, 260 e 450 km
2
, formas alongadas na 
direção NE-SW, comprimento de 65, 30 e 45 Km e largura máxima de 15, 10 e 10 km, 
respectivamente (Nogueira, 2004). O Batólito Quixeramobim é limitado pelas zonas de 
cisalhamento dextrais Quixeramobim a leste e Senador Pompeu a oeste. O monzonito Quixadá 
não se encontra diretamente limitado a zonas de cisalhamento, apesar de possuir orientação 
paralela a estas. O seu alojamento ocorre em regime transpressivo. O granodiorito Senador 
Pompeu é limitado pelas zonas de cisalhamento Orós e Senador Pompeu. Os dados de Sm-Nd e 
U/Pb para o granito Quixeramobim e monzonito Quixadá corroboram a mesma fonte para ambos 
(Nogueira, 2004). Análise geobarométrica com base no alumínio total presente na hornblenda 
forneceu valor de 4,2 ± 0,2 Kbar e permitiu inferir profundidade de alojamento/cristalização em 
torno de 15 km (Nogueira, 2004). Análise geotermométrica no monzonito Quixadá com base nos 
pares titanita na hornblenda e plagioclásio-hornblenda forneceram valor de 668 ± 21 e 748 ± 6 
ºC, respectivamente (Nogueira, 2004). 
O monzogranito a duas micas Banabuiú possui forma alongada na direção N-S e balizado 
pela zona de cisalhamento Orós. A pouca deformação do granito indica que corresponde a um 
plúton tardi cisalhamento (Lima et al., 2010). A idade de cristalização pelo método U/Pb é de 579 
± 6 Ma com valores de εNd(580) entre -19 e -23 (Lima et al., 2010).  
O granito Mandacaru corresponde a um pluton epizonal, formatado por falhas, alongado 
na direção NE-SW, com auréolas de metamorfismo fácies albita-epidoto hornfels quando em 
contato com a formação Catolé e comumente associado a riolitos (Parente et al., 1986).  Estes 
autores assinalam o caráter anidro do magma progenitor, originado no manto superior e 
contaminado por uma crosta inferior granulítica. Este granito apresenta temperatura de 
cristalização subsolvus e é classificado como alcalino a sub-alcalino, alto-K e do tipo-A. As 
anomalias de cobre associado as bordas do granito são legadas a remobilização do Cu a partir das 
rochas vulcânicas e sedimentares da formação Catolé durante a intrusão do granito. A datação 
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Rb/Sr realizada neste granito forneceu a idade de 559 ± 8 Ma (Parente et al., 1986), mas as 
alterações meteóricas podem ter modificado o sistema Rb-Sr. Este granito é equiparado aos 
granitos Meruoca e Mucambo. 
5.3.2. Magmatismo e Reativação das Transcorrências 
O segundo intervalo é caracterizado pela reativação transtensional das zonas de 
cisalhamento entre 532 e 523 Ma. Este período está relacionado a um pulso térmico de ampla 
espacialidade na porção norte da PB e a reativação extensional das grandes zonas de 
cisalhamento está relacionado a implantação de bacias molássicas eo-paleozóicas (Oliveira & 
Mohriak, 2003; Hollanda et al.,2010). A origem desta ampla manifestação térmica e magmática 
pode estar relacionada a delaminação da base da crosta continental espessada.  
As principais manifestações relacionadas a este período incluem corpos ígneos com forma 
circular ou poliédrica formatados por falhas transcorrentes e normais. Como representantes deste 
intervalo são mencionados os plutons anorogênicos Meruoca (Fetter, 1999;  Archanjo et al., 
2009), Mucambo (Fetter, 1999), Mandacaru e Barriga (Mattos et al., 2005) e granito 
peraluminoso a duas micas associado aos pegmatitos de Seridó com datação Pb/Pb em monazita 
(Baumgartner et al., 2006). Idade 
40
Ar/
39
Ar no par biotita-muscovita dos paragnaisses associados 
a zona de cisalhamento de Senador Pompeu indica que no intervalo entre 534 e 524 Ma as rochas 
estavam em temperaturas entre 350 e 310º C (Monié et al. 1997). 
Nas proximidades do granito Meruoca é encontrada o Feixe de Diques Aroeira (FDA) de 
direção ENE-WSW e dimensões quilométricas. Os diques possuem composição félsica e 
possuem idade U/Pb convencional em zircão de 536 ± 8 Ma (Garcia et al., 2010) e idade Pb/Pb 
de 523 ± 20 Ma (Teixeira et al., 2010). As relações de campo (Parente et al., 2008) e temporais 
com o granito Meruoca sugerem que o FDA correspondem a diques radiais correlatos a 
colocação do granito Meruoca. 
O granito Barriga possui forma circular com diâmetro próximo de 6 Km e corresponde a 
um alto topológico com feição geomorfológica contrastante em relação ao relevo circundante. As 
diferentes fácies do granito Barriga são comercialmente conhecidas por: Rosa Iracema, Branco 
Quartzo, Branco Savana e Branco Colonial. A fácies Rosa Iracema apresenta grãos de quartzo 
cinza que fornece coloração escura a rocha. O quartzo pode apresentar-se como grãos se tocando 
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em uma textura dendrítica, sob a forma de anéis isolando núcleos irregulares de feldspato. A 
biotita esta isolada em núcleos sub-arredondados de até 1 cm, enquanto a hornblenda é mineral 
máfico subordinado. O K-feldspato é irregular e possui textura rapakivi. Os raros enclaves 
máficos possuem forma de charuto de até 10 cm. A fácies Branco Quartzo possui maior 
quantidade de quartzo isolado, forma irregular, bordas retas a sub arredondadas e tamanho médio 
de 1 cm. Os dois feldspatos são brancos e a biotita ocorre em cristais bem formados e isolados. A 
fácies Branco Savana deve seu nome ao plagioclásio. O quartzo não forma mais cordões 
orientados verticalmente e estão isolados na matriz (Figura 5.12 H). O K-feldspato é rosa 
esbranquiçada e a biotita ocorre sob pequenos aglomerados em mini livros retangulares. Presença 
de hornblenda irregular, prismática e pouco deformada. O epidoto não está ligado a fratura, mais 
sim a alteração hidrotermal. Agregados glomeríticos de turmalina marcam o conduto de escape 
de gases onde ocorre a difusão de soluções pneumatolítica (Figura 5.14 A). A fácies Branco 
Colonial possui K-feldspato branco e aglomerados de biotita. 
Na porção sul do granito Barriga são mapeados quartzo diorito foliado e afetado por 
falhas transcorrentes com direção N 20º. Estrias de falha e veios de quartzo deformados permitem 
caracterizar uma cinemática sinistral com direção NNE. Este movimento transcorrente demonstra 
que a abertura de espaço em regime transpressional permitiu localmente a ascensão de magma 
granítico e a colocação do granito Barriga pode estar estruturalmente relacionada a este sistema 
de falha. 
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5.4. Fase Magmática Seridó 
A principal manifestação do magmatismo residual na porção norte da Província 
Borborema corresponde aos pegmatitos da cinturão Seridó. Este magmatismo não mais se 
encontra diretamente relacionado as zonas de cisalhamento, mas estas exercem papel 
fundamental na geração e mobilidade dos fluídos responsáveis pelas mineralizações de Ta-Nb, 
Sn, Be e Li nos pegmatitos da Faixa Seridó (Legrand et al., 1993). Os pegmatitos não 
mineralizados foram datados em 528 ± 12 Ma (Baumgartner et al., 2006) pelo método U/Pb em 
monazita e em 520 ± 10 Ma pelo método U-Pb-Th em xenotima e uraninita (Beurlen et al., 
2008), enquanto que os pegmatitos mineralizados foram datados em 515 e 510 Ma pelo método 
U/Pb em columbita-tantalita (Baumgartner et al., 2006). Beurlen et al. (2008) sugerem que os 
pegmatitos de Picuí, datados em 520 Ma, correspondam a fonte dos pegmatitos mineralizados. 
O pegmatito de Banabuiú, próximo a zona de cisalhamento Senador Pompeu, foi datado 
506 ± 6 Ma pelo método K/Ar (Lima, 2008). Esta idade sugere uma relação temporal na 
formação dos pegmatitos da Faixa Seridó com os pegmatitos do Domínio Ceará Central. Tal 
relação temporal permite estabelecer a abrangência regional para o magmatismo residual 
hidratado ao longo da porção norte da Província Borborema. 
A cristalização do magmatismo residual pegmatítico é sucedido por um período 
extensional de pediplanação e resfriamento cambro-ordoviciana, como caracterizado pela idade 
platô de 500 Ma obtida pelo método 
40
Ar/
39
Ar em biotita e muscovita (Corsini et al., 1998). O 
processo de pediplanação e o resfriamento em nível regional ocorreu devido a desvolatização 
hidrotermal e pneumatolítica que acompanham a cristalização do magmatismo residual 
pegmatítico. 
Durante este período de desvolatização e cristalização dos pegmatitos a região do Batólito 
Santa Quitéria foi afetada por um intenso processo de atividade pneumatolítica e hidrotermal que 
permitiu o desenvolvimento de mineralizações locais de Fe, P, U e Au, além de vasto processo de 
potassificação, albitização, silicificação, turmalinização, escapolitização, sericitização, 
carbonatação, cloritização, argilização e cristalização de berilo em veios e diques pegmatíticos. 
Não foram estabelecidos relações temporais entre os diferentes tipos de alteração e desta maneira 
não será possível correlacioná-las a evolução do sistema hidrotermal/pneumatolítica maior. 
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As mineralizações de Fe podem ser observadas nos arredores do município de Taperuaba 
- Fazenda Batoque, onde existem minas abandonadas de explotação de ametista hospedadas em 
granitos (Figura 5.12 A) e próximo ao município de Catunda, local aonde vem ocorrendo 
prospecção de Fe metálico e ouro. Diques e veios pegmatíticos podem conter cristais 
centimétricos de magnetita (Figura 5.12 B) e devem estar associado ao mesmo sistema de 
alteração. Ao nível regional são correlacionados as mineralizações de ferro que ocorrem entre os 
municípios de Sobral e Meruoca, e que possivelmente estão relacionadas a circulação de fluídos 
durante a colocação do granito Meruoca.  
Figura 5-11: A) cava abandonada de explotação de ametista, Fazenda Batoque, município de Taperuaba; 
B) rejeito da mina de ametista usado como brita no concreto;  
A alteração potássica nos granitos equigranulares é acompanhada por fluídos ricos em 
ferro. O elevado conteúdo de ferro se reflete na elevada concentração de hematita, que ocorre 
principalmente como inclusões no feldspato potássico. Possivelmente o Fe
3+
 da hematita se 
depositou nos planos de geminação do K-feldspato e fornece a cor vermelho escuro ao mineral. 
As mineralizações de urânio ocorrem na porção central do Complexo Anelar Taperuaba e 
associado a apatita coloforme na mina de Itataia, município de Santa Quitéria. O berílo ocorre em 
veios pegmatíticos hospedados em quartzo diorito e granodiorito. 
A turmalina corresponde a uma fase mineral amplamente distribuída ao longo de todo 
BSQ e pode ocorrer sob diferentes formas e paragênese. O processo pneumatolítico rico em boro 
que gerou a turmalina é penetrativo em nível regional e afeta os magmatismo félsico e 
intermediário da FMSQ, incluindo os enclaves básicos associados, e os granitos equigranulares 
da FMT. Quando associado às Fases Magmáticas Quixeramobim, Seridó e Bimodal Final a 
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turmalina ocorre como: concentrado em leitos paralelos de espessura centimétrica alternados a 
bandas leucogranítica (Figura 5.13 A); em nódulos poligranulares de tamanho centimétrico e 
forma arredondada a interlobulada (Figura 13 B); em hábito dendrítico de crescimento dictomado 
(Figuras 5.13 C e D), em tubos verticais marcando canais de desvolatização magmática (Figura 
5.13 E) e comumente intercrescida ao quartzo em veios de preenchimento de fraturas (Figura 
5.13 F).ou em grandes cristais em diques pegmatíticos. 
 
Figura 5-12:  fotos mostrando os diferentes modos de ocorrência da turmalina. A) concentração em leitos 
maciços e disseminado no leucogranito; B) nódulos poligranulares de turmalina de forma arredondada e 
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interlobulada; C) bandas de turmalina com crescimento dictomado em leucogranito; D) detalhe da 
fotografia anterior mostrando o hábito dictomado; E) conduto de difusão das soluções pneumatolíticas 
ricas em boro que marcam condutos de desvolatização, granito Barriga; F) intercrescido ao quartzo em 
meio a material granítico. 
Os leucogranitos ricos em turmalina representam o estágio avançado do processo de 
albititização e silificação. Estes granitos forma pequenos plutons e stockes composto 
essencialmente por albita, microclínio, quartzo, turmalina, muscovita e apatita. Diques de aplito 
branco composto por plagioclásio, quartzo, microclínio e muscovita formam ‘cordões’ de rocha 
que podem ser seguidos por centenas de metro e que tendem a se destacar na topografia arrasada. 
O leucogranito que constitui o serrote São Paulo é comercializado como rocha ornamental 
(pedreira Granistone) e possui três características distintas que não foram observadas nos outros 
leucogranitos: i) grãos de quartzo euédricos, bipiramidais e do tipo β, com inclusões concêntricas 
de albita e que ocorrem imersos em matriz rica em albita (An 10) (Figura 5.14 A e B); ii) topázio 
e cassiterita como fases minerais acessórios; veios pegmatíticos com miárilos e amazonita. A 
presença de quartzo β indica temperatura de cristalização alta e este leucogranito pode ser 
relacionado ao magmatismo bimodal final que será descrito no item seguinte. 
 
Figura 5-13: albita leucogranito Serrote São Paulo. A) quartzo β bi piramidal de alta temperatura; B) 
fotomicrografia mostrando inclusões concêntricas de albita no quartzo β  (2,5x LPA).  
Não foi observado presença de granada em nenhum destes corpos. A presença de 
turmalina nestes granitos permitem inferir uma temperatura menor que 700ºC durante o processo 
de fusão parcial de largo volume da fonte que deu origem a estas rochas (Scaillet et al., 1995; 
Ayres et al., 1997). 
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A presença de rochas calciossilicáticas verdes, brechadas pela intrusão do material 
leucogranítico e intercaladas em meio as rochas graníticas do Batólito Santa Quitéria (BSQ) são 
reconhecidas há muito tempo (Campos et al.; 1976, Haddad & Leonardos, 1980; Arthaud et al. 
2008; Wernick et al., 2010; de Araujo et al., 2011; e uma série de trabalhos de conclusão de curso 
orientados pelo professor Ticiano Saraiva dos Santos e defendidos ao longo dos últimos no IG-
UNICAMP). A principal interpretação em relação a origem destas rochas calciossilicáticas é que 
correspondem a resistatos granulíticos produto da anatexia da sequência metassedimentar que 
circunda o BSQ (Arthaud et al. 2008; de Araujo et al., 2011). 
Contudo, uma feição que não foi observada ou descrita antes é a comum associação 
espacial das rochas calciossilicáticas com enclaves e corpos maiores de natureza máfica e 
composição gabróica. Nos arredores da pedreira Granistone - Fazenda Campinas, nas 
proximidade do complexo máfico de Malhada Grande, próximo ao açude de Aracatiaçu e nas 
imediações de Tamboril e Caracará foram mapeados grandes extensões de rochas 
calciossilicáticas de cor verde, textura equigranular, brechadas, permeadas e invadidas por 
material leucogranítico rico em plagioclásio, quartzo e microclínio (Figura 5.15 A-D). A estas 
principais ocorrências são mapeados rochas de natureza gabróica que constituem o magmatismo 
máfico da Fase Magmática Santa Quitéria. A distribuição espacial do material leucogranítico 
sugere vinculação genética com os numerosos granitos tardios que cortam a região e nos quais 
fenômenos metassomáticos, hidrotermais e pneumatolíticos são frequentes.  
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Figura 5-14: rochas calciossilicáticas do Batólito Santa Quitéria. A-D) fragmentos de brecha com diferentes formas 
e tamanho gerados pela injeção de magma leucogranítico em zonas de falha. 
As rochas verdes são compostas essencialmente por diopsídio, hornblenda, plagioclásio, 
quartzo, carbonato, epidoto, escapolita e opacos. Não foi identificado em nenhuma destas 
ocorrências a presença de granada, mineral comum nas rochas calciossilicáticas que ocorrem 
associadas aos metassedimentos da unidade Independência e do complexo Canindé (Zincone et 
al., 2009). A penetração de material félsico composto por plagioclásio, quartzo leitoso e 
microclínio excepcionalmente alcançam até uma centena de metros de espessura e provoca 
intensa brechação da rocha hospedeira As brechas compreendem fragmentos com formas 
triangulares, retangulares, poligonais, sub-arredondadas, ovaladas, fusiformes ou irregulares 
(Figura 5.15 A-D). O tamanho desses fragmentos varia de milimétricos a métricos. Exemplo 
marcante deste processo são os “granitos verdes” da Fazenda Campinas, NW de Santa Quitéria, 
explorados como rocha ornamental de rara beleza (Figura 5.16 A e B). 
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Figura 5-15: Vista geral da pedreira onde é explotado ‘granito verde’. Fragmentos de rocha máfica se encontram em 
diferentes estágios de assimilação e transformação. A) núcleo maior preservado sobre a forma de boudin. B) estágio 
de maior assimilação no qual a rocha básica aparece como ‘fiapos’ preservados em meio ao material leucogranítico. 
Observar feições de deformação em condições ductéis na rocha básica. 
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Apesar da relação espacial entre rochas gabróicas e calciossilicáticas serem observadas 
em diferentes regiões do Batólito Santa Quitéria foi exatamente na pedreira da Fazenda 
Campinas, que a interpretação de que as rochas calciossilicáticas correspondam a resistatos 
granulíticos originados durante anatexia da sequência metassedimentar pode ser contestado. 
A rocha encaixante é um hornblenda gnaisse monzogranítico cinza, oceolar, porfirítico 
serial, comumente milonitizado. O bandamento composicional se caracteriza por intercalações 
decimétrica a decamétrica de metagabros, hornblenda granodioritos e anfibolitos (Figura 5.17 A e 
B). Os K-feldspato sigmoidais variam entre 0,2 e 2 cm, chegando localmente a 5 cm. Os cristais 
de anfibólio prismático e ripiforme atingem até 0,7 cm de comprimento e ocorrem principalmente 
associado a mobilizados para-autóctones (in source). Os micros enclaves máficos estão bastante 
estirados e ocorrem como feixes alongados.  
 
Figura 5-16: A e B) hornblenda monzogranito megaporfirítico bandado e textura oceolar encaixante das rochas 
calciossilicáticas na pedreira da companhia Granistone – Fazenda Campinas. 
Na pedreira onde é explotado a rocha calciossilicática, ou ‘granito verde’ como 
localmente conhecido, a vista é fantástica Um paredão de aproximadamente 20 m de altura por 
100 m de comprimento revela os diferentes fragmentos de brecha envolvidos por leucogranito e 
os núcleos de rocha gabróica preservados e manteados pela rocha verde calciossilicática (Figura 
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5.18 A-F). Estas rochas máficas ocorrem como “feixes” esgarçado, com alguns núcleos maiores 
que chegam a formar bolsões métricos, de morfologia amendoada e que se conectam por veios 
mais finos que permitem acompanhá-los horizontalmente (Figura 5.16 A e 5.18 A). 
 
Figura 5-17:  fotos mostrando associação e  progressiva transformação de rochas gabróicas em rochas 
calciossilicáticas. A) núcleos maiores de rocha básica associada a rochas calciossilicática. O contraste de 
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cor no meio da fotografia é por efeito de corte do bloco e propicia uma visada 3-D; B) núcleo de rocha 
básica circundado por rocha verde rica em clinopiroxênio e escapolita. Observar que nas porções que 
predominam a rocha granítica (lado direito) não são observados rocha básica, diferentemente da porção 
onde o leucogranito ocorre em menor concentração; C e D) associações e relações entre a rocha básica e a 
rocha calciossilicática; E) núcleo de rocha básica manteado por rocha calciossilicática demonstrando clara 
vinculação genética entre ambas; F) mesma feição da fotografia anterior contudo com a presença de 
sulfetos no contato entre as duas litologias. 
A cor da rocha calciossilicática varia de um verde claro mais rico em diopsídio a um 
verde escuro mais rico em tremolita (Figura 5.18 B, 5.19 A). A presença de pirita ocorre tanto na 
rocha calciossilicática como no contato da rocha calciossilicática com o metagabro (Figura 5.18 
F). O material intra brecha corresponde a leucogranito e ao ser injetado provocou quebra e 
fragmentação da encaixante e percolação do material leucogranítico, muitas vezes rico em titanita 
euédrica e centimétrica. Parte do material intrabrecha possui cor rosada indicativo de alteração 
potássica. A sequência de alteração observada em campo indica que a alteração sódica, 
representada por albita, é anterior a alteração potássica, representada por microclínio. Os planos 
de falha são marcados por feixes de mineral verde escuro, de forma tabular, crescimento radial e 
comprimento de até 12 cm e possivelmente corresponde a tremolita (Figura 5.19 A e B). 
 
Figura 5-18: A) plano de falha preenchido por mineral verde que possivelmente corresponde a tremolita; B) detalhe 
do feixe tremolita verde escuro com crescimento radial. 
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Uma das feições intrigante é que no contato da rocha encaixante com o metagabro o leuco 
granito consegue percolar e fragmentar o metagabro, não atingindo o monzogranito encaixante, 
ou seja, por contraste reológico a rocha máfica é fragmentada e brechada mais facilmente que a 
rocha hospedeira granítica.  
Durante a injeção do material leucogranítico e desencadeamento do processo de 
brechação ocorre um vasto processo de alteração metassomática e hidrotermal que resulta em: 
silicificação, albititização, escapolitização, potassificação, desenvolvimento de tremolita, epidoto, 
titanita, sulfeto, óxido de ferro, calcita e zoisita. 
A principal feição a ser destacada como resultado deste vasto processo de alteração são os 
núcleos de rochas gabróicas envolvidos por rochas calciossilicáticas (Figura 5.18 E e F). O vasto 
processo de reação entre o magma leucogranítico e fluídos associados com as rochas básicas 
ocorrem desde estágios graduais, que permitem a preservação dos gabros em meio a rocha 
calciossilicática, até o seu completo desaparecimento. 
Com base no que foi descrito é possível definir clara vinculação genética entre as rochas 
calciossilicáticas e os metagabros e, desta maneira, interpreto que as rochas calciossilicáticas 
associadas a rochas graníticas do Batólito Santa Quitéria são produtos de um vasto processo de 
alteração metassomática e hidrotermal de rochas gabróicas e as feições e processos observados na 
pedreira da Fazenda Campinas podem ser extrapolados regionalmente. 
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5.5. Fase Magmática Bimodal Final 
A Fase Magmática Bimodal Final (FMBF) representa o magmatismo tardi- a pós 
transcorrência de ampla expressão regional e, à semelhança da Fase Magmática Tamboril, 
transgride o limite do Batólito Santa Quitéria. Os principais plutons que representam esta fase 
magmática são o Complexo Anelar Taperuaba (CAT) e Suíte Pajé. Estes plutons se formaram 
durante o intervalo de 490 e 460 Ma, apesar de alguns outros corpos intrudidos ao redor de 530 
Ma possuírem características semelhantes que permitiriam agrupá-los junto a esta fase 
magmática, como é o caso da suíte Tauá e os granitos Nova Russas, Varjota, Barriga, Meruoca e 
Mucambo. O stock leucogranítico Serrote São Pedro, descrito anteriormente, também pode ser 
considerado como parte desta fase magmática. Típico são corpos com forma circular, mas 
posteriormente quer seccionada e deslocada por falhas da fase final de reativação da tectônica 
transcorrente ou, ainda, mais ou menos poliédricos formatados por falhas normais.  
Este magmatismo corresponde a uma associação pluto-vulcânica bimodal epizonal final 
que ora coexiste em um mesmo pluton ora em plutons de composição distinta. Esta feição pode 
resultar tanto da interação dos dois magmas quanto da coexistência espacial de pulsos 
magmáticos ácidos e básicos independentes e subsequentes (Figura 5.20 A). O nível epizonal 
pode ser comprovado pela presença de brechas magmáticas na suíte Pajé e CAT (Figura 5.20 B), 
miárilos no granito Barriga e Taperuaba (Figura 5.20 C) e rocha pórfiro hipoabissal de 
composição dacítica na suíte Tauá (Figura 5.20 D, E e F). O bimodalismo pode ser comprovado 
pela presença de gabros e dioritos associados a granitos e a estrutura do tipo vein and vein gerada 
pela interdigitação, sem mistura magmática, entre o magma granítico e diorítico, como 
observados nos granitos Tauá e Pajé (Figuras 5.21 A e B). 
Muitos destes plutons representam um magmatismo de alta temperatura dado por rochas 
hipersolvus e com quartzo β (Figura 5.14 A e B). A sua estruturação é complexa, plurifacial em 
termos de textura, estrutura e composição. O mecanismo de colocação de corpos centrados, como 
na suíte Pajé e CAT, sugere processo de stopping e abatimento de caldeira, refletido por rochas 
plutônicas com xenólitos de rochas vulcânicas comagmáticas ao lado de diques anelares e diques 
radiais. Os granitos Barriga, Nova Russas e Amontada apresentam cordões orientados 
verticalmente de quartzo e que marcam uma lineação de orientação mineral. Esta estrutura 
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demonstra que a ascensão vertical e colocação final destes granitos ocorreram no estado plástico. 
No granito equigranular fino de Amontada os pegmatitos tardios possuem orientação 
perpendicular aos cordões de quartzo, sugerindo que a ascensão final do pluton desenvolveu um 
plano de fraqueza horizontal onde se alocaram os pegmatitos finais. 
 
Figura 5-19: fotos da Fase Magmática Bimodal Final. A) coexistência espacial de pulsos magmáticos ácidos e 
básicos independentes e subsequentes; B) brechas magmáticas do complexo anelar Taperuaba; C) Miárilo; D e E) 
rocha pórfiro hipoabissal da suíte Tauá com textura rapakivi; F) fotomicrografia de pseudomorfo de hornblenda 
substituída por biotita. Observar cristais orientados de agulhas de opaco paralelo as direções das faces (10x LPA). 
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O granito Pajé corresponde a um corpo plurifacial que se encontra deslocado 
aproximadamente 10 Km pela falha sinistral Rio Groaíras. Entre as diferentes fácies do granito 
Pajé o litotipo dominante corresponde a granito e monzogranito equigranular a porfirítico serial. 
A fácies porfirítica ocorre sob a forma de lajedos, enquanto a fácies equigranular está 
principalmente relacionada aos Serrotes Picos e Redondo e a Serra do Pajé. A fácies porfirítica 
serial apresenta fenocristais euédricos de microclínio, orientados na direção N 100º definindo 
textura de fluxo magmático traquitóide. A matriz é composta por plagioclásio, quartzo prismático 
com bordas retas e biotita como cristais isolados ou em aglomerado relacionado a diques máficos 
sin-plutônico. Diques aplíticos possuem direção N 120º, paralela a principal direção de 
fraturamento da rocha. Os  enclaves máficos são raros e quando observados possuem forma 
lenticular, estão bastante assimilados e marcados por finas lâminas em estrutura nebulítica. 
Alguns enclaves máficos maiores são angulosos e com bordas retas, podendo corresponder a 
autólito. A presença de autólito indica processo de segregação na câmara magmática e posterior 
alçamento por fluxo magmático ou correntes de convecção na câmara magmática. As relações de 
intrusão do granito Pajé são dadas por contatos irregulares de falhas e com forte componente 
stopping. 
 
Figura 5-20: Suíte Pajé. A) magmatismo bimodal com estrutura vein and vein; B) detalhe da foto anterior mostrando 
interdigitação, sem mistura magmática, de magma básico e ácido. 
O Complexo Anelar Taperuaba (CAT) foi primeiramente reconhecido, descrito e 
nomeado por Haddad & Leonardos (1980) devido a cidade homônima situada a poucos 
quilômetros do granito. Posteriormente Castro (2004) optou por denominar este pluton de 
complexo Anelar Quintas, devido ao nome da fazenda que fornece acesso ao corpo. O complexo 
anelar Taperuaba possui fácies granítica porfirítico róseo com idade U/Pb convencional de 467 e 
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477 Ma (Castro, 2004) e SHRIMP de 490 Ma (Castro et al. 2012). A suíte Pajé apresenta idade 
de cristalização U-Pb convencional de 460 ± 3 Ma (Teixeira, 2005). A suíte Tauá não possui 
dados geocronológicos U/Pb. 
O CAT possui forma semi-circular com diâmetro de 9 km e área de aproximadamente 70 
Km
2
. O núcleo da estrutura circular é composto dominantemente por quartzo monzodiorito a 
quartzo monzogabro. Quartzo monzodiorito ocorrem nas bordas norte e leste do CAT e 
representam partes da estrutura anelar externa que não chegaram a ser ‘digerida’ pelo granito de 
granulação grossa intrudido posteriormente (Haddad & Leonardos, 1980). O quartzo 
monzodiorito encontra-se cortado pelo granito rosa de fácies equigranular a porfirítica com 
contatos que variam de retos e abruptos a contatos difusos com forte estrutura de fluxo 
magmático marcada pela orientação dos fenocristais de K-feldspato. A parte externa do CAT é 
constituída por monzogranito a sienogranito porfirítico. Localmente são encontrados xenólitos 
arredondados do granito em meio ao quartzo monzodiorito. O granodiorito corresponde a rocha 
híbrida, heterogênea, gerado pela interação do magma granítico com o magma quartzo 
monzodiorítico em diferentes estágios de solidificação, resfriamento e mistura magmática. A 
porção central superficial do CAT é marcado por anomalia de urânio, sendo o processo de 
mineralização relacionado a atividade de circulação convectiva de soluções hidrotermais que 
levam a lixiviação do quartzo das rochas graníticas acompanhados de albitização, 
microclinização do plagioclásio (potassificação), hematitização da biotita, metassomatismo 
sódico da hornblenda (riebeckita-arfvedsonita), com posterior deposição de calcita e óxido de 
ferro nas cavidades deixadas pelo quartzo (Haddad & Leonardos, 1980). Os valores TDM situam-
se em torno de 2,0 Ga, com valores de Ɛ Nd entre -10 e -13 (Castro, 2004). Nenhuma fácies mais 
máfica foi analisada para permitir inferências de manifestações mantélicas na gênese destes 
granitos. 
A suíte Tauá corresponde a uma associação bimodal constituída por olivina gabronorito, 
dioritos, granodioritos, quartzo monzonito pórfiro, granitos porfiríticos e equigranulares cinza e 
rosa. Esta suíte é balizada pela zona de cisalhamento sinistral homônima, com espessura de até 5 
Km que registra episódio de deformação dúctil a rúptil e cujo rejeito foi estimado em torno de 35 
Km (Neves, 1991). Na fase inicial do cisalhamento em níveis crustais mais profundo houve 
intrusão de magmas, diferenciação por fluxo e por deformação (filter pression). A rocha 
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hipoabissal relacionada a suíte Tauá corresponde a um hornblenda-quartzo monzonito pórfiro 
com fenocristais de hornblenda, plagioclásio, K-feldspato, biotita e quartzo. O plagioclásio é 
zonado e o K-feldspato apresenta textura rapakivi e mostra todos os estágios intermediários de 
reabsorção magmática até o completo arredondamento do cristal. A hornblenda prismática de até 
2 cm encontra-se cloritizada. A biotita ocorre principalmente como pseudomorfo de hornblenda, 
mas também como fase euédrica. A seção basal do pseudomorfo de hornblenda substituída por 
biotita exibe agulhas de rútilo orientadas em três direções que formam ângulo de 60º entre eles e 
são paralelos as faces do mineral, indicando  que esta rocha pórfiro passou por processo auto 
metassomático e que o rutilo pode ser produto da exsolução do anfibólio. A matriz é afanítica e 
composta principalmente por quartzo e plagioclásio, além de microclínio, opaco, zircão, calcita e 
epidoto. Enclaves máficos de rocha vulcânica ocorrem comumente disperso ao longo de todo 
pluton. Os únicos dados isotópicos existentes na suíte Tauá forneceram valor isocrônico Rb/Sr de 
550 Ma em um monzodiorito (Brito Neves et al., 1975) e idade K/Ar de 537 Ma (Pessoa et al., 
1986). 
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6. Geoquímica 
Os dados de litogeoquímica foram obtidos no laboratório de geoquímica analítica do 
Instituto de Geociências da UNICAMP e os procedimentos adotados na preparação das amostras 
estão descritos no item ‘Métodos’ páginas 10 e 11 deste trabalho. Os dados geoquímicos são 
apresentados segundo as Fases Magmáticas discutidas no capítulo precedente e ilustrada no mapa 
geológico 1:500.000 (Anexo 2). Os diagramas geoquímicos estão organizados em dois conjuntos 
principais: o primeiro conjunto reune as Fases Magmáticas Santa Quitéria e Tamboril, enquanto o 
segundo reune as Fases Magmáticas Quixeramobim e Bimodal Final. 
A composição geoquímica das rochas foi estudada com intuito de caracterizar os papéis 
desempenhados por materias mantélicos e crustais na gênese dos granitóides que representam o 
magmatismo Brasiliano no Domínio Ceará Central. Os elementos maiores e traços permitem 
identificar os diferentes tipos de magma, suas relações genéticas, processos magmáticos que 
originaram as rochas observadas, além de buscar estabelecer possíveis fontes e ambientes 
tectônicos. 
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6.1. Fases Magmáticas Santa Quitéria e Tamboril 
Os dados geoquímico das associações magmáticas que compõem as Fases Magmáticas 
Santa Quitéria e Tamboril são separadamente descritos e conjuntamente apresentados em 
diagramas. Neste conjunto são retratados cinquenta e três amostras da Fase Magmática Santa 
Quitéria (FMSQ), sendo: onze amostras do magmatismo máfico (cinco do complexo máfico de 
Malhada Grande e seis enclaves gabróicos); dezoito do magmatismo intermediário com uma 
amostra de enclave básico associado e; quinze amostras do magmatismo félsico com oito 
amostras de enclaves básicos associados. A Fase Magmática Tamboril é representada por vinte e 
duas amostras, sendo sete obtidas neste estudo e quinze copiladas de Araujo et al. (2011). 
6.1.1. Elementos Maiores 
Fase Magmática Santa Quitéria - Magmatismo Máfico 
As relações de campo permitem individualizar dois grupos de rochas gabróicas: (i) 
complexo máfico diferenciado de Malhada Grande e (ii) pequenos corpos e enclaves métrico a 
decamétrico coletados em diferentes regiões do Batólito Santa Quitéria. O primeiro grupo, 
petrograficamente descrito em detalhes no item 5.1, corresponde ao complexo máfico de 
Malhada Grande metamorfisado em fácies granulito sobre condições sub-solidus e caracterizado 
por corona de piroxênio manteando olivina, simplectito de piroxênio/anfibólio e espinélio e com 
textura e mineralogia ígnea preservadas. 
Geoquimicamente o primeiro grupo é classificado como (monzo)gabro no diagrama TAS 
(total alcalis-silica; Middlemost, 1985) ou como gabro alcalino, gabro, gabro-norito e rochas 
ultramáficas no diagrama R1-R2 (De la Roche et al., 1980) (Figura 6.1 A, B e C). São rochas 
toleíticas e sub alcalina (Figura 6.2 A). O conteúdo de SiO2 varia entre 42,8 e 50,7 wt.%, 
enquanto MgO varia de 5 a 15,2 wt.% (Mg
#
 = 37-75). Este grupo é caracterizado por razões 
CaO/Na2O (4,2-21,2) elevada, K2O/Na2O (0,07-0,6) baixa e conteúdo de Na2O+K2O (0,75 a 3,7 
wt.%) baixo. O conteúdo de Al2O3 varia de 11 a 20 wt.%, exceto no hornblendito (7 wt.%) (TZ9-
22 C). O conteúdo de P2O5 é extremamente baixo (0,02-0,24 wt.%) e o de TiO2 varia de 0,44 a 
1,86 wt.%. Nos diagramas de Harker (Figura 6.4), os litotipos se distribuem de forma dispersa. A 
dispersão pode ser devido a heterogeneidade da fonte e/ou relacionada a processos secundários. 
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Figura 6-1: diagramas de classificação química das séries magmáticas. A) diagrama QAP (quartzo-K-feldspato -
plagioclásio) (Streckeisen, 1974) com base no valor normativo CIPW com hornblenda. B) diagrama TAS com as 
linhas de divisão das séries alcalina e sub-alcalina de acordo com Kuno (1966) e Irvine & Baragar (1971); C) 
diagrama de proporção molar R1–R2 (De la Roche et al., 1980) que relaciona a alcalinidade amarrada ao 
fracionamento (R1) pela alumino saturação (R2); D) diagrama A-B de Debon & Le Fort B-A (1983) que relaciona o 
índice de coloração (B) pela aluminosidade (A). Os campos I (bt>msc) e II (bt±anf) representam domínios 
peraluminosos, enquanto os campos III (bt, anf, ± px) e IV ( cpx, ± anf, ± bt) representam domínios metaluminosos. 
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O segundo grupo é classificado com base em contagem modal em rochas gabróicas ricas 
em clorita, hornblenda norito e clinopiroxênio hornblendito. No diagrama TAS (Middlemost, 
1985) classifica-se como monzogabro, gabro e gabro peridotito, enquanto o diagrama R1-R2 (De 
la Roche et al., 1980) classifica como monzogabro e ultramafitos (Figura 6.1 B e C). O conteúdo 
de SiO2 se situa entre 44,2 e 50,9 wt.%, enquanto o MgO varia de 4,15 a 11 wt.% (Mg
#
 = 38-70). 
Estas rochas gabróicas são caracterizadas por alta razão CaO/Na2O (1,9-13,6) e baixo Na2O+K2O 
(1,8 a 5,3 wt.%). O Al2O3 varia de 11,3 a 16,1 wt.%, enquanto o conteúdo de P2O5 e TiO2 ficam 
entre 0,03-1 e 0,3-2,5 wt.%, respectivamente (Figura 6.4). 
Fase Magmática Santa Quitéria - Magmatismo Intermediário 
O magmatismo intermediário é classificado como granodiorito e monzogranito no 
diagrama QAP (quartzo-alcalis feldspato-plagioclásio) utilizando valores normativos CIPW com 
hornblenda (Figura 6.1 A) (Hutchison, 1974), e como tonalito e monzodiorito no diagrama R1-R2 
(Figura 6.1 B) (De la Roche et al., 1980). O diagrama A-B de Debon & Le Fort (1983) representa 
mais claramente a evolução mineralógica de rochas com clinopiroxênio,  anfibólio e biotita 
(Figura 6.1 D). Esta associação é classificada no diagrama de Peccerillo & Taylor (1976) em dois 
grupos principais: um grupo principal classificado como da série shoshonítica e outro grupo 
como cálcio-alcalina de alto-K (Figura 6.2 A).  Ambos os grupos são metaluminosos com indíce 
de alcalinidade A/CNK entre 0,76 e 0,97 (Shand, 1943) (Figura 6.2 B). Segundo a classificação 
proposta Frost et al. (2001) o magmatismo intermediário se classifica como da série cálcio-
alcalina e alcalina-cálcica do tipo magnesiano (Figura 6.2 C e D). Os litotipos do magmatismo 
intermediário da FMSQ por apresentarem indíce de alcalinidade menor que 1 e serem 
metaluminosas, são também classificadas como do tipo I (Figura 6.3). 
O conteúdo de SiO2 varia de 49 a 57 wt.%, define uma tendência negativa contínua entre 
SiO2 e os elementos maiores nos diagramas de Harker (Figura 6.4), exceto para Na2O e K2O, e 
mostra uma sobreposição parcial do magmatismo félsico e enclaves básicos associados. Os 
litotipos classificados como da série shoshonítica possuem teores de K2O prevalecendo sobre 
Na2O (K2O/Na2O = 1,3-2,3), enquanto os cálcio-alcalino de alto-K ocorre o inverso (K2O/Na2O = 
0,58-0,98). A razão CaO/Na2O é elevadas (0,9-2), assim como o conteúdo de MgO (2,3-4,35 
wt.%) e o Mg
#
 (42,7-56,1). Os conteúdos de TiO2 e P2O5 variam entre 0,7-1,45 e 0,32-0,94 wt%, 
respectivamente. 
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Figura 6-2: diagramas de classificação magmática. A) relação SiO2 por K2O individualizando as séries magmáticas 
segundo Peccerillo & Taylor (1976); B) relação do índice de alumina saturação total (A/CNK) pelo índice de 
alumina saturação parcial (A/NK) (Shand, 1943). A linha pontilhada marca o índice de alumino saturação corrigido 
para 1,1 devido a comum presença da hornblenda nas diferentes associações.; C e D) classificação da série 
magmática segundo sugestões de Frost et al., (2001). 
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O enclave básico associado corresponde a biotita-hornblenda monzodiorito com 
clinopiroxênio na classificação modal e como sienogabro no diagrama R1-R2 (Figura 6.1 C). Este 
litotipo possui afinidade shoshonítica (Figura 6.2 A), elevado teor de MgO (8,2 wt.%0) e índice 
de diferenciação Mg
# 
de 60 (Figura 6.4). O conteúdo de K2O é de 3,76 wt.% e as razões 
K2O/Na2O e CaO/Na2O são de 1,4 e 2,65, respectivamente. 
 
Fase Magmática Santa Quitéria - Magmatismo Félsico 
O magmatismo félsico é dominantemente representado por monzogranitos 
megaporfiríticos com teores de SiO2 variando entre 60,8 e 73,4 wt.% (+ hornblenda quartzo 
sienito: SiO2 = 57,7 wt%) e definem uma tendência contínua entre o campo do quartzo 
monzonito e do monzogranito do diagrama QAP (Streckeisen, 1974) usando cálculo normativo 
CIPW com hornblenda (Figura 6.1 A). Tanto o diagrama TAS como o R1-R2 não apresentam o 
campo do monzogranito, litotipo predominante na classificação modal (Figura 6.1 B e C). 
Esta associação representa um magmatismo cálcio-alcalino de alto-K e shoshonítico, 
metaluminoso (A/CNK = 0,89-1,03) (Figura 6.2 A e B) e do tipo-I (Figura 6.3). Segundo a 
classificação de rochas graníticas proposta por Frost et al, (2001) esta associação corresponde a 
granitos magnesianos da série cálcio-alcalina e alcalina-cálcica, com duas amostras de quartzo 
sienito e microclínio granito caindo no campo da série alcalina (Figura 6.2 C e D). 
Esta associação magmática apresenta uma relação binária negativa entre o conteúdo de 
SiO2 e os teores de Fe2O3, MgO, Al2O3, CaO, Na2O, TiO2 e P2O5 (Figura 6.4). Esta relação 
inversa é indicativa da participação do plagioclásio, hornblenda, biotita, titanita, magnetita e 
apatita na evolução magmática destas rochas, fases minerais comumente observadas na análise 
petrográfica. Os litotipos desta associação são caracterizadas por apresentarem baixa razão 
CaO/Na2O (0,45-1,01) e teores de K2O dominantemente prevalecendo sobre Na2O (K2O/NaO 
0,8-1,6). Segundo as diferentes limites propostos para divisão das séries alcalina e sub-alcalina, a 
associação félsica pode ser classificada como alcalino segundo Kuno (1966) e como sub-alcalino 
de acordo com Irvine e Baragar (1971) (Figura 6.1 B). O índice de diferenciação Mg
#
 varia de 
28,1 a 47,8. 
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Figura 6-3: diagrama de classificação alfabética para diferenciar granitos do tipo-A dos granitos do tipo I e S. 
A) relação do índice de alcalinidade modificado (Na2O+K2O)/CaO pelo razão 1000*Ga/Al; B) relação Zr 
por 1000*Ga/Al (Whalen et al., 1987). 
Os enclaves básicos associados a esta associação magmática são classificados como 
tonalito no diagrama QAP utilizando cálculo normativo CIPW com hornblenda e como 
monzodioritos no diagrama TAS (Figura 6.1 A e B). Os valores de SiO2 variam de 49 a 53,7 
wt.%, enquanto MgO varia de 4,1 a 7,7 wt.% (Mg
#
 = 42,7-61,4), o que indica fracionamento e 
diferenciação do magma basáltico na série. O conteúdo de K2O é alto (2,4 a 5,4 wt.%) e plota no 
campo da série shoshonítica de Peccerillo & Taylor (1976) (Figura 6.2 B). Os enclaves básicos 
são caracterizados por razão CaO/Na2O elevadas (1,6-3,2) e razão K2O/Na2O baixa (0,42-1,15), 
com exceção da amostra TZ10-62B que apresenta 5,4 wt.% de K2O, 7,7 wt.% de MgO e razão 
K2O/Na2O de 2,27, o que permite classificá-la como ultra alto-K. O conteúdo de Al2O3 varia de 
14 a 16,3 wt.%, enquanto TiO2 varia entre 1,2 e 2,5 wt.%. 
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Figura 6-4: diagramas de Harker para as Fases Magmáticas Santa Quitéria e Tamboril do Batólito Santa 
Quitéria. 
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Fase Magmática Tamboril 
Os litotipos da Fase Magmática Tamboril (FMT) são classificados como monzogranito no 
diagrama QAP usando valores normativos (Figura 6.1 A) e por granito nos diagramas TAS e R1 e 
R2 (Figura 6.1 B e C). Estes litotipos representam uma associação cálcio-alcalina de alto-K e 
shoshonítica, metaluminosa a fracamente peraluminosa (A/CNK = 0,94-1,05) (Figura 6.2 A e B) 
e de feições mais homogênea, félsica e evoluída. Na classificação de rochas graníticas proposta 
por Frost et al. (2001), os granitos da FMT são exclusivamente ferrosos (Figura 6.2 D). Segundo 
a classificação alfabética os litotipos da FMT transicionam entre o campo dos granitos do tipo-I e 
S e os do tipo A (Figura 6.3). Os teores de SiO2 dominantemente se restringem entre 70 e75 wt.%. 
Os teores de K2O (3,7 a 6,9 wt.%) prevalece sobre Na2O (K2O/Na2O = 0,9 a 2,2) e a soma 
K2O+Na2O fornece valores altos e restritos entre 8 e 10 wt.%. O Mg# apresenta valores baixos e 
varia entre 7,5 e 31. Nos diagramas binários há uma correlação negativa de SiO2 com MgO, 
Fe2O3, CaO, Al2O3, TiO2 e P2O5 (Figura 6.4). Esta relação negativa é contínua com aquelas do 
magmatismo intermediário e félsico da FMSQ e sugere clara vinculação genética, que será 
testado junto aos elementos menores e traços. 
6.1.2. Elementos Menores e Traços 
Fase Magmática Santa Quitéria - Magmatismo Máfico 
As rochas do complexo máfico de Malhada Grande apresentam diagrama multielementos 
com padrão isolado para cada amostra analisada, enquanto os valores de ETR normalizado ao 
manto primitivo apresentam ampla variação (Figura 6.5). Os valores de LaCN (condrito 
normalizado) variam de 5,8 a 44,6 (+ TZ10-233: LaCN = 100), enquanto LuCN varia de 3,8 a 37. A 
razão ETRL/ETRP varia amplamente com valores LaCN/LuCN entre 0,3 e 16. Anomália de Eu 
oscila entre positiva e negativa com valores Eu/Eu
*
 entre 0,63 e1,27. 
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Figura 6-5: diagramas multielementos e ETR para o complexo máfico de Malhada Grande. 
Os enclaves gabróicos são amostras isoladas coletadas em diferentes regiões do Batólito 
Santa Quitéria. De maneira geral existem duas principais tendências observadas em base nos 
diagramas multielementos e elementos terras raras (ETR) (Figura 6.6). Um dos grupos é 
representado por pequeno corpo gabróico próximo ao vilarejo de Caracara e um enclave gabróico 
próximo a Aracatiaçu. Este grupo apresenta razão LaCN/LuCN com valores médios de 0,8 e 
anomalia levemente positiva de Eu com valor Eu/Eu
*
 de ca. 1,05. O outro grupo não apresenta 
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tendência uniforme que permita correlacioná-los diretamente a um único padrão, apesar de 
apresentarem enriquecimento de ETRL em relação a ETRP com valor médio da razão LaCN/LuCN 
próximo a 8 e pequena anomalia negativa de Eu com valor médio da razão Eu/Eu
*
 de 0,9. 
 
Figura 6-6: diagramas multielementos e ETR para as diferentes amostras de enclaves gabróicos coletados 
em diferentes regiões do Batólito Santa Quitéria. 
A ampla variação da razão Zr/Nb (5,45-80) apresentada pelos diferentes litotipos do 
magmatismo máfico da FMSQ sugerem heterogeneidade da fonte ou ação de processos 
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petrogenéticos de maior complexidade. De qualquer maneira, no diagrama Y vs. Ni magmatismo 
máfico define uma tendência linear que sugere processo de cristalização fracionada agindo, pelo 
menos, parcialmente (Pearce, 1983). Esta observação é suportada pela diminuição progressiva do 
conteúdo de Ni (240-23 ppm) e Cr (314-18 ppm), o que pode qualitativamente refletir o grau de 
cristalização fracionada (Wilson, 1989). A evolução do magma parental por fracionamento da 
olivina, clinopiroxênio e plagioclásio é corroborado pelo baixo conteúdo de Ni e Cr, a correlação 
positiva destes elementos com MgO e negativa com Th e pequeno aumento da razão Al2O3/CaO 
com a diminuição do MgO (Wilson, 1989).Os valores anômalos de Cr (950 ppm) e Ni (240 ppm) 
no olivina gabro de Malhada Grande (TZ9-22B) resguarda a importância de processos 
cumuláticos associados à cristalização fracionada e o   fato de não serem observados sulfetos 
nesta amostra indica que estes elementos devem estar contidos na olivina e piroxênio.  
No diagrama Th/Yb vs. Nb/Yb ( Figura 6.7) as rochas gabróicas no geral plotam acima 
dos valores de MORB-OIB, com a exceção de duas amostras (TZ9-22 A e C) do complexo 
máfico de Malhada Grande. De maneira geral isto indica o envolvimento de um componente 
crustal reciclado (Pearce, 2008). A baixa razão Nb/Yb (<8) exclui a possibilidade de origem 
derivada de OIB. O metassomatismo de um manto empobrecido por pequena taxa de fusão 
parcial levaria a razão Nb/Ta a valores supercondríticos (razão condrítica = 17,7), assim como 
alta razão La/Yb (Kalfoun et al., 2002). Os litotipos do complexo máfico possuem razão Nb/Ta 
entre 11,8 e 18,9 (média de 15,9), enquanto os enclaves gabróicos variam de 8,1 a 18,5 (média de 
15,2). Como os valores variam de sub-condrítico a super condrítico uma fonte mantélica 
metassomatizada por baixa taxa de fusão não pode ser inteiramente excluída. Outras 
possibilidades que possam explicar o enriquecimento da fonte mantélica incluem ascensão ou 
infiltração da astenosfera (Shinjo et al., 1999; Ferrari, 2004), ou porções enriquecidas –bolhas ou 
faixas – junto ao domínio do manto exaurido, resultante da adição de baixo grau de fundidos 
antes do evento principal de fusão (Donnelly et al., 2004). 
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Figura 6-7: diagrama binário de correlação Th/Yb vs. Nb/Yb para as fases magmáticas Santa Quitéria e 
Tamboril do Batólito Santa Quitéria (modificado de Pearce, 2008). Dados para N-MORB, E-MORB e 
OIB são de Sun & mcDonought (1989). 
 
Fase Magmática Santa Quitéria - Magmatismo Intermediário 
A associação de rochas com composição intermediária da FMSQ foram individualizadas 
em dois grupos segundo a relação K2O vs SiO2, sendo um deles representado pelo campo de alto-
K e o outro shoshonítico. Estes dois grupos são também observados nos diagramas binários SiO2 
vs. Rb, Ba, Sr e Th (Figura 6.8). Esta diferenciação reflete, pelo menos em parte, heterogenidades 
na fonte ou fontes distintas na gênese destas rochas.  
As rochas de alto-K são relativamente empobrecidas em Rb (120-58 ppm), o que se 
reflete nas baixas razões Rb/Sr (0,07-0,22), Rb/Ba (0,17-0,6) e K/Rb (200-442). Por outro lado as 
rochas shoshoníticas são relativamente enriquecidas em Rb (180-335), com elevadas razões 
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Rb/Sr (0,3-0,76), Rb/Ba (0,17-0,3) e K/Rb (150-220). Entre os elementos de grande raio iônico 
(LILE) apenas o conteúdo de Ba diminui (1900-600 ppm) com o aumento de SiO2 (Figura 6.9). 
 
Figura 6-8: diagramas binários mostrando as relações do conteúdo de SiO2 com os principais óxidos para 
as Fases Magmáticas Santa Quitéria e Tamboril do Batólito Santa Quitéria. 
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O diagrama multi elementos normalizado ao manto primitivo (McDonough & Sun, 1995) 
mostra disposição heterogênea do Th e Sr, caracterizada por pequenas anomalias positivas e 
negativas (Figura 6.9). A ampla variação do Th ocorre entre 70 e 600 vezes o valor do manto 
primitivo, enquanto o Sr se restringe entre 20 e 60 vezes. Isto pode ser compreendido devido ao 
fracionamento do Th e Sr em diferentes minerais e a variação relativa destes elementos nos 
diferentes litotipos. O Th é comumente fracionado na alanita, zircão, ilmenita e piroxênio, 
enquanto o Sr tende a substituir o Ca no plagioclásio. A normalização dos litotipos do 
magmatismo intermediário ao E-MORB apresenta conteúdos de Ti, Dy, Y, Yb e Lu próximos ou 
inferiores a 1. 
 
Figura 6-9: diagramas multi elementos representando o magmatismo intermediário e félsico da Fase Magmática 
Santa Quitéria e seus enclaves básicos associados, assim como os granitos da Fase magmática Tamboril. As amostras 
foram normalizados ao manto primitivo (McDonought & Sun, 1995). O triângulo em vermelho no diagrama do 
magmatismo intermediário representa o enclave básico associado. 
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A somatória dos ETR não apresenta uma relação direta com o aumento de SiO2 (Figura 
6.8). Tanto as rochas de alto-K como as shoshoníticas apresentam valores de LaCN e LuCN que se 
sobrepõem, sendo que a razão LaCN/LuCN das rochas shoshoníticas variam de 17,8 a 22,9, 
enquanto as de alto-K variam entre 7,4 e 22,3. A anomalia negativa de Eu diferencia as rochas 
dos dois grupos, sendo que as rochas shoshoníticas possuem maior anomalia negativa (Eu/Eu
*
: 
0,59-0,76) do que as rochas de alto-K (0,82-0,96), com excessão (amostra TZ10-235) que 
apresenta anomalia positiva (1,25) (Figura 6.10). 
 
Figura 6-10: diagramas ETR do magmatismo intermediário e félsico da Fase Magmática Santa Quitéria e seus 
enclaves básicos associados, assim como os granitos equigranulares da Fase magmática Tamboril. As diferentes 
amostras foram normalizados ao manto primitivo (McDonought & Sun, 1995). O triângulo em vermelho no 
diagrama do magmatismo intermediário representa o enclaves básico associado. 
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O enclave básico associado possui alto Rb (307 ppm), baixo Ba (931 ppm) e Sr (500 ppm) 
e padrão multielementar semelhante a associação intermediária e igual a rocha encaixante. O 
enclave ocupa a porção inferior do diagrama multielementos (Figura 6.8) com enriquecimento 
relativo de Rb e Gd, o que pode ser compreendido pelo maior conteúdo de minerais máficos, 
como biotita e hornblenda. 
 
Fase Magmática Santa Quitéria - Magmatismo Félsico 
Os litotipos que compõem a associação félsica da FMSQ apresentam correlação negativa 
de Sr, Ba e Y com o aumento de SiO2 (Figura 6.8). Esta correlação pode ser controlada pelo 
fracionamento de plagioclásio (Sr e Ba) e hornblenda (Y), além de fases minerais acessório como 
zircão e apatita. O fracionamento de zircão e apatita é confirmado pela correlação negativa de Zr 
e P2O5 com SiO2. A concentração de Ni varia de 2,6 a 32,2 ppm e este elemento pode estar 
contido na estrutura cristalina da magnetita. 
O magmatismo félsico é relativamente pobre em Rb e mostra enriquecimento de Ba em 
preferência ao Sr, diferentemente dos enclaves básicos associados que mostram enriquecimento 
de Sr em preferência ao Ba. Estas feições se convertem em baixas razões relativas de Rb/Sr 
(0,14-0,89), Rb/Ba (0,05-0,21) e Sr/Ba (0,2-0,48) e alta razão K/Rb (183-760). Com relação aos 
enclaves básicos a razão Sr/Ba é alta (0,42-0,97) e a razão K/Rb é baixa (120-325). 
O padrão multielementos normalizado ao manto primitivo mostra enriquecimento da 
ordem de 100 a 300 vezes de Rb, K, Ba e Pb e anomalias negativas de Nb-Ta, Sr e Ti (Figura 
6.9). A soma dos ETR diminuem de 305 para 82 ppm com o aumento de SiO2 (Figura 6.8), 
enquanto o padrão dos ETR normalizado ao manto primitivo mostra uma diminuição progressiva 
entre terras raras leves e pesados, indicativo de forte fracionamento (LaCN = 70,5-292 e LuCN = 
4,3-17,4), o que se reflete na variação da razão La/Lu(CN) entre 5,2 e 37,4 (Figura 6.10). A 
anomalia de Eu é moderamente negativa (Eu/Eu* = 0,65-0,96). 
O magmatismo félsico da FMSQ apresenta diagrama multielementos muito semelhante 
aos enclaves básicos associados (Figura 6.9). Esta associação possui anomalia negativa de Nb-Ta, 
Sr e Ti e enriquecimentos de LILE (Rb-Ba-K), Pb, Nd e Gd. Quando normalizado ao manto 
primitivo (McDonough & Sun, 1995). O Sr é fracionado no feldspato, principalmente o 
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plagioclásio, enquanto o Ti é um elemento constituinte da magnetita e titanita. O elevado 
conteúdo de Rb, Ba, K e Pb pode ser claramente relacionado ao elevado conteúdo de K-feldspato 
e biotita, enquanto o Nd e Gd tendem a se concentrar, dentre as fases minerais observados em 
estudo petrográfico, na alanita e hornblenda. A pequena anomalia negativa de Y observada reflete 
o fracionamento da hornblenda. 
O magmatismo félsico e intermediário da FMSQ apresentam padrões de ETR semelhantes 
(Figura 6.10). O magmatismo félsico é pouco mais enriquecida do que magmatismo 
intermediária na somatória dos ETR (ΣETR = 82-310 e 96-325 ppm, respectivamente). As duas 
associações são semelhantes em: (i) padrão de fracionamento moderado a alto dos ETR, sendo 
razão LaCN/LuCN entre 4,6-38,6 para o magmatismo félsico e 7,5-22,5 para o intermediário; (ii) 
mesmos valores de anomalia negativa de Eu (Eu/Eu* entre 0,6 e 0,96), com apenas uma excessão 
para cada (1,4 e 1,25, respectivamente); (iii) padrão linear de ETRP sendo a razão GdCN/YbCN de 
1,7 a 4,5 (média de 2,6) para o magmatismo félsico e 1,8 a 3,9 para o intermediário (média de 
2,8) e; (iv) valores elevados de ETRP, mesmo para as amostras mais diferenciadas (LuCN acima 
de 2,8 e 8, respectivamente). 
Os enclave básicos associados ao magmatismo félsico e intermediário possuem padrão 
ETR distinto. Os enclaves associados ao magmatismo félsico são: enriquecidos em ETR (Σ ETR: 
303,6-441,5), moderadamente fracionados (LaCN/LuCN = 18,2–35,4), com ampla variação na 
anomalia de Eu (Eu/Eu* = 0,77–1,06) e elevado conteúdo de ETRP (GdCN/YbCN de 3,4 a 5,2). Já 
o enclave do magmatismo intermediário possui padrão ETR semelhante ao da rocha encaixante, 
sendo a Σ ETR 140; ausência de anomalia de Eu (Eu/Eu*: 0.99) e razões LaCN/LuCN e GdCN/YbCN 
de 14,2 e 3,9, respectivamente. 
Fase Magmática Tamboril 
Os granitos equigranulares rosa da Fase Magmática Tamboril mostram ampla variação 
nos conteúdos de Ba (270-2180), Rb (70-240) e Sr (62-1385). Apesar do elevado conteúdo de Ba 
refletir em baixas razões Rb/Ba (0,01-0,73) e Sr/Ba (0,07-0,64) com valores médio de 0,23 e 0,3, 
respectivamente, o diagrama multielementos normalizado ao manto primitivo mostra um 
empobrecimento de Ba em relação ao Rb e K (Figura 6.9). As razões Rb/Sr e K/Rb apresentam 
amplas variações com valores entre 0,1-3,3 e 180-520, respectivamente. O diagrama 
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multielementos normalizado em relação ao manto primitivo é caracterizado por anomalias 
positivas de Rb, Ba, K, Th-U e anomalias negativas de Nb-Ta, Sr e Ti (Figura 6.9). O Pb é 
caracterizado por maior heterogeneidade com anomalias positivas e negativas associadas. 
Os padrões ETR normalizado ao manto primitivo apresenta típica forma em ‘S’ com forte 
enriquecimento de ETRL em relação aos ETRP (Figura 6.10). A razão LaCN/LuCN varia entre 7,8 
e 89 (+ uma amostra com 213) com valor média de 34,5. Os ETRP possuem pequena variação 
com razão GdCN/YbCN entre 1,1 e 8,6, com média de 3,4. Os granitos equigranulares possuem 
valores condríticos (enriquecimento de 1 a 10 vezes) e concordantes ao manto primitivo (valores 
normalizados menores que 1 até enriquecimento de 5 vezes). Os valores extremamente baixos 
dos ETRP pode ser um reflexo da fonte que deu origem a este magma ou da mineralogia 
extremamente rica em feldspato e quartzo, fases minerais não detentoras de ETRP. A anomalia 
de Eu também apresenta grande variação entre valores positivos e negativos que variam de 0,5 a 
1,27, com valor médio de 0,75. 
Comparando os granitos da FMT com o magmatismo félsico e intermediário da FMSQ se 
observa que a relação LaCN/LuCN é significativamente mais elevada para os granitos 
equigranulares (valor médio de 35 não considerando a amostra anômala de 213) do que as duas 
outras associações (valores médio entre 18 e 20). No diagrama multielementos, normalizado ao 
manto primitivo, se observa que para os elementos menos móveis - principalmente do Hf ao Lu, 
mas também incluindo Pb, Sr e Nd – os granitos da FMT (Figura 6.9) possuem valores 
normalizados, em parte, menores ou iguais ao limite inferior do envelope para o magmatismo 
félsico da FMSQ.  
 
6.1.3. Evolução Magmática 
A comparação entre os diferentes diagramas apresentados mostra sensíveis diferenças na 
classificação das rochas. Nem o diagrama TAS e nem R1-R2 (figura 6.1 B e C) representam o 
campo dos monzogranitos, litotipo este predominante na classificação modal dentre as rochas 
félsicas da FMSQ. O diagrama B-A de Debon & Le Fort (1983) (Figura 6.1 D) permite melhor 
visualização da evolução mineralógica e serial das associações rochosas do que o diagrama 
Or:Ab:An (não apresentado). 
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As diferentes associações que constituem as Fases Magmáticas Santa Quitéria e Tamboril, 
com exceção do magmatismo máfico, são classificadas como cálcio-alcalinas de alto-K e 
shoshonítica (Figura 6.2 A) e como metaluminosas a fracamente peraluminosas (Figura 6.2 B). A 
FMSQ é essencialmente magnesianas e do tipo I, enquanto que a FMT caracteriza a continuação 
da tendência estabelecida para a FMSQ e plota dentro do campo dos granitos ferrosos e 
transicionam entre os granitos do tipo-I e do tipo-A (Figuras 6.2 D e 6.3). Estas variações podem 
refletir o avanço do processo de diferenciação magmática e/ou pequena assimilação de material 
crustal aluminoso. 
Os diagramas binários mostram correlação negativa entre SiO2 e os óxidos MgO, CaO, 
Fe2O3, TiO2, MnO e P2O5 (Figura 6.4), indicando o aumento de K-feldspato e mica, nos litotipos 
mais evoluídos. A correlação negativa entre SiO2 e Ba, Sr, Y, Eu e Σ ETR (Figura 6.8) indica que 
o fracionamento pode ser controlado pela hornblenda, plagioclásio, clinopiroxênio e fases 
acessório, como zircão, apatita e titanita. O diagrama CaO:Na2O:K2O (não apresentado) exibe 
uma razão Na2O:K2O quase constante com a diminuição dos valores de CaO durante a maior 
parte da tendência evolutiva. O diagrama Ba:Rb:Sr (não apresentado) mostra o enriquecimento de 
Ba, em preferência ao Rb, na evolução magmática. O processo de cristalização fracionada de 
diferentes fases minerais é reconhecido pela coexistência de rochas progressivamente mais 
evoluídas, sendo esta interpretação suportada pela tendência evolutiva nos diagramas de Harker e 
de classificação geoquímica TAS, R1-R2 e B-A (Figura 6.1 B-D). 
A normalização dos ETR do magmatismo félsico e intermediário da FMSQ, assim como 
de seus enclaves básicos associados, ao manto primitivo, apresentam típico padrão em forma de 
‘S’ caracterizado por enriquecimento de ETRL em relação aos ETRP (Figura 6.10). O 
fracionamento do feldspato é observado pela leve anomalia negativa de Eu, enquanto algumas 
poucas amostras apresentam anomalia positiva de Eu, sugerindo ação de processo de 
acumulação. Os padrões ETR são muito semelhantes nas associações mencionadas, sendo a 
porção superior do envelope representada pelo magmatismo intermediário, enquanto o 
magmatismo félsico possui ampla variação e se sobrepõe ao magmatismo intermediário. Tal 
feição configura clara relação genética evolutiva entre estas duas associações. 
Os dados geocronológicos indicam que o magmatismo félsico é o mais antigo, com 
datação U-Pb de ca. 640 Ma (Costa et al., 2010a; Santos et al. in prep), e representa o primeiro 
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estágio principal de manifestação magmática. A interação manto crosta na origem do 
magmatismo félsico é sugerido pela presença comum de enclaves básicos de composição 
diorítica associado aos monzogranitos megaporfiríticos. O magmatismo máfico de composição 
gabróica possui intervalo de idade que coincide com o magmatismo félsico e situa entre 640 e 
623 Ma (Teixeira, 2005; Santos et al. in prep; Costa et al. (2011). 
Muitas rochas cálcio-alcalina, metaluminosa do tipo-I são geradas pela fusão parcial de 
rochas meta ígneas, hidratadas, do tipo cálcio-alcalina de alto-K e composição máfica a 
intermediária e resultam de extremos térmicos na crosta inferior, região fonte destes granitos 
(Roberts & Clemens, 1993). A interação do magma mantélico com a base da crosta pré existente 
originou o magmatismo félsico da FMSQ. O estágio seguinte é caracterizado pelo magmatismo 
intermediário, no qual o magma mantélico apresenta menor interação com a crosta continental, 
permitindo a preservação de assembléias minerais mais máfica, retratada principalmente pelos 
clinopiroxênio-hornblenda monzodioritos. Estas rochas são geradas em condições de mais alta 
pressão, com sugerido pela presença de epidoto magmático. 
Os granitos equigranulares da FMT não possuem dados geocronológicos U-Pb, mas as 
relações de campo permitem inferir que são posteriores a FMSQ. Estes granitos são 
texturalmente iguais ao neossoma dos migmatitos de injeção e possivelmente ambos são oriundos 
de uma mesma fonte. Apesar de de Araujo et al. (2011) interpretarem que esta manifestação 
magmática seja possivelmente originada pela fusão de uma sequência supracrustal os dados 
geoquímico não corroboram esta hipótese. O caráter levemente peraluminoso (A/CNK: 0,94-
1,05), a continuação das tendências evolutivas estabelecidas geoquimicamente pela Fase 
Magmática Santa Quitéria e valores de ETRP comparáveis ao condrito e ao manto primitivo 
sugerem uma origem a partir de uma fonte ortoderivada. A natureza desta fonte não é claramente 
estabelecida e as principais possibilidades incluem: i) continuação da tendência evolutiva da 
FMSQ, representando a manifestação epizonal e geoquimicamente evoluída dos monzogranitos 
megaporfiríticos mesozonais; ii) produto final de um largo processo de fracionamento magmático 
cujo magma primordial se originaria no manto litosférico enriquecido; iii) originados da fusão 
intracrustal de uma crosta continental ortoderivada e; iv) uma combinação destes fatores. 
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6.1.4. Classificação Tectônica 
O significado geotectônico do magmatismo cálcio-alcalino de alto-K contínua controverso 
(e.g. Bonin et al., 1993; Rottura et al., 1998) e podem ocorrer em diferentes ambientes tectônicos. 
Os dois principais modelos tectônicos propostos são: (i) magmatismo originado em margem 
continental ativa do tipo andina (e.g. Lorenz &Nicholls, Finger & Steyrer, 1990, 1991; Bonin et 
al., 1993); ii) magmatismo originado em resposta a extensão litosférica pós-orogênica, sem 
qualquer relação com zonas de subducção (e.g. Quick et al., 1992; Dal Piaz, 1993; Sinigoi et al., 
1994). 
O similar enriquecimento de LILE/HFSE e anomalia negativa de Nb-Ta e Ti são 
características comumente usada para distinguir suítes ígneas associadas a zona de subducção 
(Pearce, 1983; Wilson, 1989). Estas feições são observadas no magmatismo félsico e 
intermediário da FMSQ e na FMT. Contudo estas feições são também observadas em 
magmatismo sin-colisional, sendo  a assinatura geoquímica de arco continental herdada de 
associações ígneas geradas durante episódio de subducção anterior (Arculus, 1987; Roberts & 
Clemens, 1993; Janousek et al., 2000). 
O diagrama de proporção molar R1–R2 de De la Roche et al. (1980) foi modificada por 
Batchelor & Bowden (1985) e utilizado como diagrama classificatório de ambiente tectônico para 
rochas graníticas. O magmatismo félsico transiciona entre o campo sin- colisional a tardi- 
orogênico, enquanto o magmatismo intermediário plota entre os campos sin- a pós- colisional. A 
FMT por sua vez transiciona entre o campo dos granitos tardi- a pós- orogênico (Figura 6.11 A). 
Os diagramas de classificação tectônica propostos por Harris et al. (1986) classificam as 
rochas da FMSQ e FMT como granitos de arco vulcânico (diagrama ternário: Rb/30 : Hf : Ta*3, 
não apresentado), enquanto o diagrama SiO2 vs Rb/Zr classifica as duas fases magmáticas como 
granitos sin-colisionais (Figura 6.11 B). Thiéblemont & Tégyey (1994) diferenciam rochas 
vulcânicas e plutônicas com conteúdo de SiO2 ≥55 wt.% em três principais grupos segundo a 
relação Zr vs Nb/Zr. O magmatismo félsico da FMSQ e os granitos da FMT plotam tanto no 
campo das rochas geradas em zona de subducção como em zona colisional, enquanto o 
magmatismo intermediário plota majoriamente no campo colisional (Figura 6.11 C). 
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Figura 6-11: diagramas de classificação tectônica: A) diagrama R1–R2 de De la Roche et al. (1980) 
modificada por Batchelor & Bowden (1985); B) diagrama SiO2 vs :Rb/Zr separando os granitos sin- e 
pós- colisionais (Harris et al., 1986); C) diagrama Zr vs Nb/Zr separando o magmatismo gerado em zonas 
de subducção do magmatismo em zonas colisionais; D) diagrama Y+Nb vs Rb de Pearce (1996). 
Os diagramas discriminantes do ambiente geotectônico proposto por Pearce et al. (1984) e 
Pearce (1996) se baseiam em elementos traços (Y, Nb, Rb, Yb e Ta) e permitem separar os 
granitos entre gerados em arco vulcânico, zonas sin- e pós-colisionais, intra placa e dorsais 
oceânicas. O magmatismo félsico da FMSQ transiciona entre os campos de granitos de arco 
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vulcânico e granitos pós- colisional, enquanto o magmatismo intermediário é classificado como 
pós colisional. Os granitos equigranulares da FMT, por sua vez, transicionam entre o 
magmatismo sin- a pós- colisional (Figura 6.11 D). 
Um fator importante a ser relembrado em relação aos diagramas de Pearce é que eles 
podem evidenciar a área fonte do granito e sugerir uma visualização dos diferentes caminhos 
petrogenêticos que um granito derivado de uma fonte mantélica pode seguir. Para o campo dos 
granitos de arco vulcânico foi utilizado como fonte o manto astenosférico exaurido e 
contaminado por componente crustal devido ao processos relacionados a zona de subducção 
(Pearce, 1996). A natureza cálcio-alcalina de alto-K e shoshonítica das fases magmáticas que 
compõem o Batólito Santa Quitéria não condiz com a fonte utilizada na geração destes diagramas 
e interpretações com base nestes diagramas devem ser feitas com cautela. 
Considerando os diferentes diagramas de classificação tectônica tem-se que o 
magmatismo félsico foi gerado desde o estágio que envolve a subducção de litosfera oceânica, 
em margem continental ativa, até o estágio colisional, ou seja, é um magmatismo pré- a sin- 
colisional. O magmatismo intermediário foi gerado em ambiente colisional, enquanto os granitos 
equigranulares da FMT são mais diversificados em sua classificação e por serem relativamente 
mais novos que a FMSQ são classificados como tardi- a pós- colisional, segundo os diagramas de 
classificação. 
Os enclaves básicos associado ao magmatismo félsico e intermediário são classificados 
como basaltos cálcio-alcalino (CAB) (Cabanis & Lecolle, 1989; Pearce & Cann, 1973) (Figura 
6.12) e como basaltos intraplaca (Meschede, 1986; Pearce & Norry, 1979). Nos diagramas de 
Verma et al. (2006) e Agrawal et al. (2008) os enclaves básicos correspondem tanto a basaltos de 
rifte continental (CRB) como basaltos de arco de ilha (IAB) ou ilha oceânica (IAT).  
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Figura 6-12: diagrama de classificação tectônico para rochas básicas: A) La/10-Nb/8-Y/15 (Cabanis & 
Lecolle, 1989); B) Zr-Sr/2:Ti/100 (Pearce & Cann, 1973). 
O magmatismo máfico apresenta classificação bastante heterogênea e, para uma 
compreensão geral, e relativamente concordante fosse obtida usou-se diferentes diagramas de 
classificação tectônica. Desta maneira, os diagramas serão apresentados, mas apenas sumarizado 
as referências consultadas e mencionado os resultado obtidos.  
Com relação ao complexo máfico de Malhada Grande as amostras TZ10-233 (gabro com 
espinélio cloritizado e saussuritizado) e TZ9-22B (olivina gabro coronítico) são classificadas 
como toleítos de arco de ilha (IAT e IAB) (Agrawal et al., 2008; Pearce et al. 1977). Outras três 
amostras (TZ9- A, C e D – gabros e hornblendito) são predominantemente classificadas como 
MORB (Wood, 1980; Agrawal et al., 2008) ou como rocha básica de arco de ilha (IAB) (Verma 
et al., 2006). Nos demais diagramas testados as amostras plotam em campos não definidos ou 
isoladas entre si.  
Os enclaves e gabróicos são classificados em dois principais grupos. As amostras TZ10-
64, 140, 266A (enclaves gabróicos) são classificadas como basaltos cálcio alcalino (Cabamis & 
Lecolle, 1989) (Figura 6.12) e como toleítos de arco de ilha (IAT) (Verma et al., 2006; Agrawal 
et al., 2008, Pearce & Cann,1973) ou ilha oceânica (OIB) (Mullen, 1983). Enquanto as amostras 
TZ10-144, 175 (gabros cloritizados), 123 (norito) e TZ8-98 (clinopiroxênio hornblendito) são 
classificadas como rochas básicas de rifte continental (CRB) (Verma et al., 2006; Agrawal et al., 
2008) ou como basaltos de arco oceânico (Meschede, 1986). 
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6.2. Fases Magmáticas Quixeramobim e Bimodal Final 
O quimismo da Fase Magmática Quixeramobim (FMQ) não corresponde ao enfoque deste 
trabalho e os únicos dados geoquímicos levantados correspondem a duas amostras do granito 
Barriga e uma amostra do granito Nova Russas e Varjota. A suíte Tauá pode corresponder tanto a 
FMQ como a Fase Magmática Bimodal Final (FMBF) e foram obtidas seis análises geoquímicas. 
Os plutons Tauá, Nova Russas e Varjota são espacialmente alinhados e formatados pela zona de 
cisalhamento Tauá (Figura 3.1) e formam linhas de tendência contínua nos diferentes diagramas 
geoquímico apresentados a seguir. Desta maneira estes três plutons serão descritos conjuntamente 
e denominados como Suíte Tauá. As diferenças e semelhanças dos granitos Varjota e Nova 
Russas com o pluton Tauá podem ser observados nos diagramas geoquímico devido a simbologia 
distinta. Com relação a FMBF são apresentadas seis análises geoquímica para a suíte Pajé, sendo 
quatro obtidas durante a execução deste trabalho e duas análises obtidas por Santos et al.(não 
publicado). Em relação ao complexo anelar Taperuaba foram copiladas oito análises geoquímica 
(Haddad & Leonardos, 1980; Castro 2004) e analisado um dique radial de composição dacítica. 
Os albita granitos são representados por três análises, sendo uma dela copilada de Castro (2004). 
6.2.1. Elementos Maiores 
A suíte Tauá corresponde a uma associação bimodal composta por gabro, diorito, 
granodiorito, quartzo monzonito, monzogranito e granito, além de dacito pórfiro (Figura 6.13 A, 
B e C). A variação do conteúdo de SiO2 é ampla e vai de 47,2 a 74,2 wt.% e reflete a natureza 
bimodal desta suíte. Com a exceção do gabro que possui afinidade toleítica os outros litotipos são 
cálcio-alcalinos de alto-K com teores de K2O variando entre 2,5 e 3,6 wt.%, com a exceção do 
granito equigranular fino (amostra TZ10-258) que possui 5,9 wt.% de K2O (Figura 6.14 A). O 
índice de alumínio saturação A/CNK varia entre 0,74-1,03 e classifica a suíte como 
metaluminosa (Figura 6.14 B e C), o que associado aos diagramas de Whalen (1987) permite 
definí-la como do tipo-I (Figura 6.15). O diagrama de Frost et al. (2001) reflete a 
heterogeneidade da suíte ao classificar os litotipos como cálcio-alcalina e alcalina-cálcica 
variando entre os tipos magnesiana e ferroso (Figura 6.14 D e E). O teor de Al2O3 (13,3-19,6 
wt.%), Fe2O3 (1,5-911,5 wt.%), MgO (0,27-4,93 wt.%), CaO (0,94-11,8 wt.%) e P2O5 (0,04-,35 
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wt%) variam amplamente e mostram correlação negativa com aumento de SiO2 (Figura 6.16). O 
conteúdo de Na2O prevalece sobre K2O (K2O/Na2O: 0,59-0,9) (Figura 6.16). 
 
Figura 6-13: diagramas de classificação química e das séries magmáticas. A) diagrama QAP (quartzo-feldspato 
alcalino-plagioclásio) (Streckeisen, 1974) com base no valor normativo CIPW (Hutchison, 1974). B) diagrama TAS 
(total álcalis – sílica) com as linhas de divisão das séries alcalina e sub-alcalina de acordo com Kuno (1966) e Irvine 
& Baragar (1971); C) diagrama de proporção molar R1–R2 (De la Roche et al., 1980) que relaciona a alcalinidade 
amarrada ao fracionamento (R1) pela alumino saturação (R2). 
O granito Barriga é bastante evoluído com teores de SiO2 variando entre 75 e 76,2 wt.%. 
As duas amostras analisadas são classificadas como monzogranito no diagrama QAP ou como 
granito no diagrama TAS e como granito e álcali granito no diagrama de proporção molar R1-R2 
(Figura 6.13). Correspondem a litotipos da série cálcio alcalina de alto-K (Figura 6.14 A), 
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metaluminoso com índice A/CNK igual a 1 (Figura 6.13 B e C), ferroso (Figura 6.14 E) e do 
tipo-A (Figura 6.15). O conteúdo de Al2O3 (12,9-13 wt.%), Fe2O3 (1,2-1,8 wt.%), MgO (0,02-
0,09 wt.%), CaO (0,7-1 wt.%), P2O5 (0,01-0,03 wt.%) e TiO2 (0,06-0,14 wt. %) são relativamente 
baixos e o conteúdo de K2O (4,7-5,2 wt.%) prevalece sobre o de Na2O (3,2-4 wt.%). 
 
Figura 6-14: diagrama de classificação magmática. A) relação SiO2 por K2O individualizando as séries magmáticas 
segundo Peccerillo & Taylor (1976); B) relação do índice de alumina saturação total (A/CNK) pelo índice de 
alumina saturação parcial (A/NK) Shand (1943). A linha pontilhada marca o índice de alumino saturação corrigido 
para 1,1. C) diagrama A-B (Debon & Le Fort, 1983) que permite confirmar o índice de aluminosidade; D e E) 
classificação da série magmática segundo sugestões de Frost et al., (2001). 
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A suíte bimodal Pajé apresenta classificação química muito semelhante a suíte Tauá 
(Figuras 6.13 e 6.14). É composta por dioritos, monzogranitos e granitos associado a pequenos 
corpos gabróicos, enclaves de rocha vulcânica em meio a rocha plutônica e xenólitos do 
embasamento. Corresponde a uma suíte bimodal, metaluminosa, cálcio-alcalina expandida de 
alto-K e shoshonítica (Figura 6.14 A e B). Nos diagramas de classificação alfabética são 
classificadas como do tipo-A (Figura 6.15 A) e plotam ao longo da linha que divide os granitos 
do tipo A1 e A2 (Figura 6.15 B).   A ampla variação no conteúdo de SiO2 (56,6-74,4 wt.%) se 
reflete em correlação negativa com os principais óxidos, que por sua vez também possuem ampla 
variação nos teores de Al2O3 (13,1-15,8 wt.%), Fe2O3 (2,2-8,1 wt.%,) MgO (0,3-3,6 wt.%), CaO 
(1,4-6,35 wt.%), P2O5 (0,07-0,73 wt.%) e TiO2 (0,26-1,81 wt.%) (Figura 6.16). O conteúdo de 
K2O tende a prevalecer sobre o Na2O, com razão K2O/Na2O  entre 0,5-1,75 e média de 1,16. 
O complexo anelar Taperuaba (CAT), assim como as suítes Tauá e Pajé, apresentam 
grande diversidade litológica que se reflete em ampla variação geoquímica (Figura 6.13). O CAT 
é composto por rochas metaluminosas (A/CNK: 0,43-0,98), dominantemente shoshoníticas, mas 
também cálcio alcalina de alto-K e toleítica (Figura 6.14). Entre os diferentes parâmetros 
estabelecido por Whalen (1987) para diferenciar os granitos do tipo-A dos granitos do tipos-I e S 
o CAT plota dominantemente dentro do campo dos granitos do tipo-A e exatamente ao longo da 
linha que divide os granitos do tipo-A1 e A2, igual a suíte Pajé (Figura 6.15). A variação 
geoquímica é refletida na largo espectro do indíce de Mg
#
 (16,5-73,2) e na concentração dos 
principais óxidos e sua correlação negativa com o aumento de SiO2 (Figura 6.16). A ampla 
variação do conteúdo de Na2O e K2O reflete o fato de ora o Na prevalecer sobre o K ora o 
inverso (K2O/Na2O: 0,02-1,57). 
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Figura 6-15: A) diagrama de classificação alfabética para diferenciar granitos do tipo-A dos granitos do tipo I e 
S, segundo as relações FeOt/MgO, Zr e Nb pela razão 1000*Ga/Al (Whalen et al., 1987); B) diagrama 
ternário Y:Nb:Ce que busca diferenciar os granitos do tipo A em A1 e A2 (Eby, 1992). 
Os albita granitos são rochas leucocráticas caracterizadas por conteúdo de SiO2 em torno 
de 74 wt.%. O albita granito do Serrote São Paulo (TZ10-230) – pedreira Granistone – 
corresponde a única amostra granítica analisada que plota dentro do campo das rochas cálcio-
alcalina típica, apesar de ser próximo ao limite do campo e as outras duas amostras serem 
classificadas como cálcio-alcalina de alto-K (Figura 6.14 A). São litotipos fracamente 
peraluminoso com índice de alumino saturação (A/CNK) entre 1,02 e 1,12 (Figura 6.14 B e C) e 
classificadas com alcalina-cálcica, ferroso (Figura 6.14 D e E) e do tipo-A (Figura 6.15). O 
elevado conteúdo Al2O3 (14,66-15,3 wt.%), Na2O (5-6 wt.%) e K2O (3,3-4,5 wt.%) contrastam 
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com a ausência de MgO e os baixos teores de CaO (0,22-0,49 wt.%) e Fe2O3 (0,38-0,53 wt.%) 
(Figura 6.16). Estas feições combinadas demonstram a natureza extremamente evoluída destes 
corpos ígneos. 
 
Figura 6-16: diagramas binários mostrando as relações do conteúdo de SiO2 com os principais óxidos. 
Legenda igual a da Figura 6-15. 
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6.2.2. Elementos Menores e Traços 
A suíte Pajé apresenta correlação positiva com o aumento de SiO2 para os elementos Rb e 
Th, enquanto Ba, Nb, Sr, La e Eu/Eu* apresentam correlação negativa (Figura 6.17). Os 
enriquecimentos de Rb e Ba são semelhantes e resultam em razão Rb/Ba entre 0,01 e 0,06. O 
diagrama multielementos é caracterizado por valores de Rb, K, Ba, Th, La, Ce e Pb cerca de 100 
vezes superior ao manto primitivo, com a exceção do monzogranito porfirítico (TZ10-178) que 
possui enriquecimento pouco menor para alguns destes elementos (Figura 6.18). O monzogranito 
porfirítico ocupa a porção inferior do diagrama multielementos normalizado ao manto primitivo 
com padrão semelhante ao restante da Suíte Tauá, com a exceção do Hf e ETRP (Figura 6.18). 
As anomalias negativas de Nb-Ta (10 a 20 vezes o manto primitivo), Sr e Ti, e positiva de Gd são 
bem caracterizadas (Figura 6.18). O fracionamento dos ETR resulta em razão La/LuCN entre 11,7 
e 23,8 e forte anomalia negativa de Eu (Eu/Eu
*
: 0,43-0,72). Os ETRP possuem leve inclinação 
negativa com razão Gd/YbCN entre 1,5 e 3,3 (Figura 6.19). 
 
Figura 6-17: diagramas binários relacionando o conteúdo de SiO2 com os principais óxidos. 
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A Suíte Tauá possui forte enriquecimento de Ba em preferência ao Rb (Figura 6.17). Os 
conteúdo de Ba variam de 1600 a 2520 ppm e são 200 a 300 vezes maior que o manto primitivo, 
enquanto Rb varia de 30 a 100 ppm e são de 50 a 100 vezes maior que o manto primitivo (Figura 
6.18). Os valores de Sr são heterogêneo, variam de 420 a 1240 (+ 165: amostra TZ10-258) e 
caracterizam anomalias positiva e negativa no diagrama multielementos (Figura 6.17). Os 
elementos Ba e Th apresentam correlação positiva com SiO2, enquanto Nb, Zr, Sr, La e Eu/Eu* 
apresentam correlação negativa (Figura 6.17). A razão Rb/Ba varia de 0,01 a 0,06 e a razão Rb/Sr 
varia entre 0,06 e 0,12 (+0,63: amostra TZ10-258). O diagrama ETR normalizado ao manto 
primitivo mostra enriquecimento de ETRL e padrão linear para ETRP, o que se reflete em razão 
La/LuCN e Gd/YbCN entre 12-30 (+76: amostra TZ10-258) e 1,9-3,9, respectivamente (Figura 
6.19). A anomalia de Eu não é bem acentuada (Eu/Eu
*
:0,75-1,25; +0,5: amostra TZ10-258) com 
valor médio de 1. 
 
Figura 6-18: diagramas multielementos da Fase Magmática Bimodal Final representada pelas Suítes Pajé 
e Tauá, o Complexo Anelar Taperuaba e albita granitos. Os diferentes litotipos foram normalizados ao 
manto primitivo (McDonought & Sun, 1995). 
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O complexo anelar Taperuaba (CAT) apresenta correlação negativa de SiO2 com os 
elementos Ba, Nb, Sr e Eu/Eu* e positiva com Rb, Th e Σ ETR, igual a suíte Pajé (Figura 6.17). 
Os valores de Rb, Ba e K normalizado são relativamente similares e com enriquecimento da 
ordem de 100 a 400 vezes superior ao manto primitivo (Figura 6.18). O conteúdo de Sr é 
heterogêneo e caracterizado por anomalias positivas e negativas (valores entre 210 e 1085 ppm). 
O conteúdo de Rb varia de 66 a 240 ppm e o de Ba entre 1016 e 1610 ppm. As razões K/Rb e 
Rb/Ba são relativamente constante com valores médio de 250 e 0,12, respectivamente, enquanto 
as razões Rb/Sr e Sr/Ba apresentam variação entre 0,06-1,13 e 0,2-1,05. As anomalias negativas 
de Pb, Sr e Ti são bem caracterizadas, enquanto a de Nb-Ta é persistente (Figura 6.18). O 
enriquecimento de Gd se mantém em semelhança as suítes Tauá e Pajé, enquanto o Y apresenta 
leve enriquecimento (Figura 6.19). O fracionamento de ETRL em relação ao ETRP não é muito 
expressivo e mostra razão La/LuCN entre 12 e 23. Os ETRP apresenta padrão relativamente linear 
com baixa razão Gd/YbCN (valor médio de 2,9). A anomalia negativa de Eu é bastante 
caracterizada com valores Eu/Eu
*
 entre 0,49 a 0,94 (média de 0,66) (Figuras 6.17 e 6.19). 
 
Figura 6-19: diagramas com elementos terras raras (ETR) da Fase Magmática Bimodal Final representada 
pelas Suítes Pajé e Tauá, o Complexo Anelar Taperuaba e albita granitos. Os diferentes litotipos foram 
normalizados ao manto primitivo (McDonought & Sun, 1995). 
 129 
Os albita granitos podem conter teores variáveis de turmalina, mas não apresentam 
granada. São granitos fortemente enriquecidos em Rb (500-1463 ppm) Th (13-19 ppm) e Nb (10-
50 ppm) e extremamente empobrecidos em Ba (4-79 ppm), Zr (20-45 ppm), Sr (2-20ppm) e La 
(9-18 ppm), principalmente em relação aos outros plutons da FMBF (Figura 6.17). A razão Rb/Sr 
varia muito de amostra para amostra e atinge valores entre 25 e 665. A forte anomalia negativa de 
Ba, Sr e Ti e moderada de Zr e Y, assim como as fortes anomalias positivas de Rb, Th-U, Ta e Pb 
podem ser observadas no diagrama multielementos normalizado ao manto primitivo (Figura 
6.18). A somatório de ETR varia de 92 a 268 e mostra enriquecimento contínuo desde os ETRL 
até os ETRP (Figura 6.19). A anomalia negativa de Eu é extremamente estabelecida com valores 
Eu/Eu
*
 na ordem de 0,007 e 0,023, enquanto a anomalia negativa de Y é suave. O 
enriquecimento progressivo dos ETRP se reflete em razões La/LuCN e Gd/YbCN inferiores a 1 
(0,4-0,6 e 0,4-0,7, respectivamente). 
A ausência de MgO, conteúdos extremamente baixo de Fe2O3, CaO, P2O5, TiO2, Ba, Zr, 
Sr, La e intensa anomalia negativa de Eu, assim como intenso enriquecimento de Rb, Th, Nb e 
ETRP implicam em três possibilidades principais para que estas feições sejam explicadas: i) 
extenso processo de cristalização fracionada; ii) baixas taxas de fusão parcial; iii) pequeno 
intervalo temporal de residência do fundido junto a fonte, sendo que o magma granítico teria sido 
desengatado da fonte sem arrastar nenhuma fase mineral refratária. 
O empobrecimento em elementos incompatíveis pode ser explicado pela presença de fases 
residuais retidas no protólito que deram origem a estes leucogranitos por fusão parcial 
intracrustal. O baixo conteúdo de minerais máficos sugere a mínima dissolução destes minerais 
durante a anatexia. As fases minerais residuais retidas na fonte e que podem explicar os padrões 
observados incluem: magnetita, titanita e hornblenda na segregação do Ti; ilmenita, biotita, 
alanita e clinopiroxênio para os ETRL; zircão para retenção de Zr, Hf e ETRP; monazita para os 
ETRL, Th e U; e apatita para P e Y. Por outro lado, os leucogranitos ricos em turmalina contêm 
concentração muito baixa de ETRL, o que implicaria em equilíbrio incompleto com monazita 
residual (Ayres et al., 1997) e um período pequeno de residência do fundido junto a fonte. 
Harris et al. (1995) interpretam que mesmo pequenas anomalias negativa de Y e Yb 
podem refletir a presença de granada residual na fonte. Contudo as amostras analisadas indicam 
que a pequena anomalia negativa de Y e enriquecimento de ETRP podem ser devido ao 
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fracionamento de hornblenda, clinopiroxênio, magnetita e titanita, e não necessariamente da 
granada, uma vez que este mineral é extremamente raro no Batólito Santa Quitéria. 
Pelos fatores acima mencionado a hipótese sugerida é que os albita granitos analisados 
foram geradas pela fusão parcial de uma crosta ortoderivada e de composição intermediária, que 
se assemelha do ponto de vista mineralógico ao clinopiroxênio-hornblenda monzodiorito do 
magmatismo intermediário da FMSQ. O extremo de segregação e fracionamento de rochas 
graníticas cálcio-alcalina metaluminoso na geração de rochas félsicas fracamente peraluminosas 
foram obtidas experimentalmente por Patiño Dulce (1999) e corrobora esta hipótese de trabalho. 
6.2.3. Classificação Tectônica 
A Fase Magmática Bimodal Final (FMBF) é representada por uma série de suítes ígneas 
relacionada a implantação de caldeiras vulcânicas, complexos anelares e diques hipoabissais. A 
presença de rochas vulcânicas envolvidas por rochas plutônicas, ao lado de diques hipoabissais, 
permitem caracterizar processo de abatimento destas caldeiras vulcânicas. A colocação deste 
magmatismo pode ocorrer ao longo de falhas transcorrente - como por exemplo a suíte Pajé, Tauá 
e, possivelmente, os granitos Barriga, Varjota, Nova Russas e o complexo anelar Taperuaba 
(CAT) - ou ainda como magmatismo intraplaca, como o albita granito do Serrote São Paulo. 
A FMBF representa, até o presente momento, a última fase magmática relacionada a 
orogênia Brasiliana dentro da Província Borborema. Este magmatismo ultrapassa o limite do 
cambriano, se estende até o ordoviciano (Castro, 2004) e coincide com a deposição dos primeiros 
estratos da Bacia intracratônica do Parnaíba. As relações estruturais observadas e descritas 
anteriormente são associadas aos dados geocronológicos disponíveis e permitem assegurar que a 
FMBF ocorre após a implantação e reativação das zonas de cisalhamento do Domínio Ceará 
Central (Fase Magmática Quixeramobim) e a cristalização do magmatismo residual pegmatítico 
(Fase Magmática Seridó). Com base nestas relações geológicas mencionada é possível inferir que 
a FMBF representa o magmatismo tardi- a pós- orogênico a intraplaca. 
De acordo com os diferentes diagramas de classifição tectônica a suíte Tauá corresponde 
ao magmatismo do tipo-I (Figura 6.15) gerado em ambiente de arco vulcânico, segundo os 
diagramas de Pearce (1996) (Figura 6.20 B e C). Esta suíte bimodal é estruturalmente controlada 
pela zona de cisalhamento Tauá (Neves, 1991) e seu posicionamento pode ser englobado tanto 
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dentro da FMBF, como na FMQ. Bonin (2004) enfatiza que a natureza, origem e evolução das 
suítes pós-colisional a pós-orogênica depende amplamente do estilo da subdução durante o 
estágio pré-colisional e a natureza bimodal deste magmatismo não necessariamente implica em 
fontes distintas para o magmatismo máfico e félsico. 
Figura 6-20: diagramas de classificação tectônica: A) diagrama R1–R2 de De la Roche et al. (1980) 
modificada por Batchelor & Bowden (1985); B) diagrama SiO2 vs :Rb/Zr separando os granitos sin- e 
pós- colisionais (Harris et al., 1986); C e D) diagramas de Pearce et al. (1986) e Pearce (1996).que 
propõem classificar os diferentes granitos segundo a relação Y+Nb vs Rb e Y vs Nb. 
A suíte Pajé e o Complexo Anelar Taperuaba são classificados como do pós-colisional a 
intraplaca (Figura 6.20), tipo-A (Figura 6.15 A) e plotam exatamente ao longo da linha que 
divide os granitos entre o tipo A1 e A2, segundo proposta de Eby (1992). Castro et al. (2012) 
 132 
propõem que estas duas suítes marcam o estágio transicional entre o magmatismo pós-colisional 
e anorogênico. 
O granito Barriga é classificado como do tipo-A2 (Figura 6.15) e possuir forma 
arredondada e ausência de deformação. Contudo, como descrito antes, foram mapeados na porção 
sul deste granito feições estruturais indicativas de que a abertura de espaço que permitiu a 
ascensão e colocação deste pluton está relacionada a regime transpressional de zona de 
cisalhamento sinestral. 
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7. Geologia Isotópica 
O par isotópico representado pelo sistema Sm-Nd possui a peculiaridade de manter os 
registros de processos ocorridos durante a evolução e diferenciação entre o manto terrestre e a 
crosta continental. Desta maneira este sistema isotópico constitui uma ferramenta imprescindível 
na compreensão dos processos responsáveis pela geração e evolução da crosta continental e 
oceânica. Os elementos Sm e Nd pertecem ao grupo dos elementos terras raras (ETR) e possuem 
pequena diferença do raio iônico, mobilidade extremamente restrita em processos de 
diferenciação magmática, metamorfismo, metassomatismo e alterações intempéricas (De Paolo, 
1981; 1988). 
O processo de diferenciação de um magma mantélico permite a geração e 
desenvolvimento da litosfera oceânica. A litosférica oceânica é gerada por fusão parcial de 
lherzolito mantélico, devido à descompressão adiabática. A fusão parcial resulta na geração de 
magma basáltico que irá ser injetado ao longo de fissuras tensionais e originará a crosta oceânica 
(Wilson, 2007). A crosta oceânica é constituída essencialmente por basalto do tipo MORB 
(Middle Ocean Ridge Basalt) afetada por diferentes estágios de metamorfismo de fundo oceânico 
devido à circulação e interação entre fluído e rocha. Esta crosta oceânica irá por sua vez ser 
subduzida e devido ao incremento de pressão e temperatura ocorrerá desidratação de fases 
minerais (anfibólio, biotita, clorita, etc.) liberando fluídos. A água faz com que diminua a 
temperatura de fusão do manto sobrejacente e, por um processo progressivo e contínuo, culmine 
na geração de arcos de ilha (Wilson, 2007). Esta crosta continental gerada a partir de um material 
mantélico, sem contaminação de crosta continental mais antiga ou detritos sedimentares, é 
definida como crosta juvenil. Esta crosta juvenil adquiriu durante seu processo genético uma 
assinatura isotópica de Nd, que mantêm o registro direto e imediato do material primordial 
envolvido em sua gênese (Arndt & Goldstein, 1987). 
Este registro é representado pelos parâmetros de idade modelo de Nd ou TDM (time of 
depleted mantle) e pelo fator εNd(t). A idade TDM corresponde ao período em que houve a 
extração deste material mantélico para a geração da crosta continental. Quando a idade TDM é 
igual ou próxima da idade de cristalização a rocha é considerada como juvenil (Arndt & 
Goldstein, 1987). Este parâmetro pode ser sustentado pelo fator εNd(t). Quando o valor do εNd(t) é 
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positivo a rocha analisada é considerada como juvenil. Quanto mais negativo o valor do εNd(t) 
maior a influência de crosta continental mais antiga e mais retrabalhada e enriquecida pode ser 
considerada a litologia analisada (De Paolo, 1981 e 1988). 
Os dados isotópicos Sm/Nd utilizados neste trabalho foram inteiramente copilados da 
literatura (Fetter, 1999; Castro, 2004; Nogueira, 2004; Teixeira, 2005; Santos et al., 2005; Torres 
et al., 2006; Arthaud, 2007; Martins et al., 2008; Costa et al., 2010; Lima, et al., 2010; Santos et 
al., unpublished.) e foram recalculados e revisitados. Os valores foram recalculados com base nos 
conceitos estabelecidos por Faure (1986), Dickin (2005), Allègre (2008) (capítulo 2 deste 
trabalho). Durante o recalculo dos dados a idade no tempo (t) utilizado baseou-se no trabalho 
original e datações U-Pb existente. No total foram agrupados 307 dados que retratam os mais 
diversos tipos litológicos que constituem o substrato ensiálico da porção norte da Província 
Borborema. 
7.1. Dados Isotópicos Sm-Nd  
Os trezentos e sete dados isotópicos Sm-Nd copilados foram organizados e diferenciados 
em três grupos principais (Tabela 7.1). O grupo 1 sintetiza noventa dados que representam o 
magmatismo espacialmente restrito ao Batólito Santa Quitéria, representado dominantemente 
pela Fase Magmática Santa Quitéria e Tamboril. O grupo 2 reune os dados do grupo 1 mais 
quarenta dados do magmatismo Brasiliano da porção norte da Província Borborema, que incluem 
a Fase Magmática Quixeramobim e Bimodal Final. O grupo 3 retrata de maneira conjunta todos 
os trezentos e sete dados isotópicos copilados, incluindo rochas do Arqueano ao Ordoviciano. 
 FMSQ e FMT FMSQ, FMT, FMQ e FMT Porção Norte da PB 
143
Nd/
144
Nd  0,5127 a 0,5115 0,5127 a 0,5110 0,5127 a 0,5107 
143
Nd/
144
Nd(t)  0,5120 a 0,5111 0,5120 a 0,5107 0,5120 a 0,5087 
TDM 0,84 a 2,25 Ga 0,78 a 2,39 Ga 0,78 a 3,55 Ga 
εNd(t)  +5,2 a -14,3 +5,2 a -23 +7 a -23,3 
Tabela 7-1: variações 
143
Nd/
144
Nd, 
143
Nd/
144
Nd(t), TDM, εNd(t) para o magmatismo que constitui as Fases 
Magmáticas Santa Quitéria e Tamboril, o magmatismo Brasiliano na porção norte da Província 
Borborema e os diferentes litotipos, do Arqueano ao Cambriano, que constituem a porção norte da 
Província Borborema. 
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A correção temporal da razão 
143
Nd/
144
Nd(t) permitiu a individualização de tendências 
bem caracterizadas. O intervalo com razões de 
143
Nd/
144
Nd(t) entre 0,5090 e 0,50938 corresponde 
essencialmente a rochas arqueanas, representadas pelas Unidades Cruzeta, Mombaça e Tróia. Os 
valores entre 0,5096 e 0,51028 correspondem exclusivamente a rochas do Paleoproterozóico 
representadas pelos complexos Canindé, Madalena, Algodões, Choró, Granja, Jaguaretama e 
Caicó. Os valores entre 0,51062 e 0,512034 correspondem as rochas do Neoproterozóico do 
DMC, DCC e DRN. As rochas do Mesoproterozóico são fracamente destacadas principalmente 
devido a escassez de dados. 
As noventa análises Sm-Nd que retratam os diferentes litotipos da FMSQ e FMT (Figura 
7.1) apresentam variação de valores
 143
Nd/
144
Nd entre 0,5127 e 0,5115 e razão 
143
Nd/
144
Nd(t) 
restrita entre 0,5120 e 0,5111. Os valores de TDM situam-se entre 0,84 e 2,25 Ga, com maior 
concentração de idades entre 0,85 e 2,0 Ga. Os valores de εNd(t) foram calculados para a idade de 
640 Ma e apresentam uma variação entre +5,2 e -14,3, com predomínio entre +3,5 e -14. 
 
Figura 7-1: diagrama εNd(t) vs TDM para a Fase Magmática Santa Quitéria (FMSQ) e Tamboril (FMT). 
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O magmatismo que deu origem a FMSQ e FMT apresentam valores de εNd(t) positivo para 
idades TDM entre 0,86 e 1,13 Ga. As amostras com εNd(t) entre 0 e -3 possuem TDM variando entre 
1,0 e 1,33 Ga, sendo o maior predomínio para εNd(t) entre -2 e -3 para os TDM situados entre 1,12 e 
1,33 Ga. Ou seja, os valores de εNd(t) positivo se concentram entre 0,86 e 1,13 e tornam-se 
levemente negativo entre 1,12 e 1,33 Ga. Os valores de εNd(t) entre -4 e -6 possuem TDM variando 
entre 1,27 e 1,46 Ga. As idades TDM entre 1,5 e 1,86 Ga possuem dois conjuntos de εNd(t): o 
primeiro entre -2,4 e -4,15, e o segundo conjunto, com maior quantidade de dados,com εNd(t) entre 
-6,6 e -14. Ou seja, os TDM entre 1,27 e 1,46 Ga possuem εNd(t) em média de -5, enquanto os TDM 
entre 1,5 e 1,86 Ga tendem a apresentar εNd(t) muito negativo entre -6,6 e -14 (Figura 7.1). 
Os 130 dados Sm-Nd que retratam o magmatismo Brasiliano na porção norte da Província 
Borborema (Figura 7.2) apresentam valores de 
143
Nd/
144
Nd entre 0,5127 e 0,5110, enquanto a 
razão 
143
Nd/
144
Nd(t) se situa entre 0,5120 e 0,5107. As idades TDM variam de 0,78 a 2,39 Ga, com 
predomínio entre 0,84 e 2,0 Ga. Os valores de εNd(t) apresentam ampla variação entre +5,2 e -23 
com predomínio entre +4,3 e -16. 
 
Figura 7-2: diagrama εNd(t) vsTDM para as rochas magmáticas Brasilianas da porção norte da Província 
Borborema. 
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Os 307 dados isotópicos Sm-Nd obtidos da porção norte da PB (Figura 7.3) apresentam 
variação de valores 
143
Nd/
144
Nd entre 0,5127 e 0,5107, enquanto a razão 
143
Nd/
144
Nd(t) se restringe 
entre 0,5120 e 0,5087. Os valores de TDM situam-se entre 0,84 e 3,55 Ga, enquanto os valores de 
εNd(t)  apresentam variação entre +7 e -23,3. Os histogramas de frequência (Figura 7.4) permitem 
uma visualização direta da variação temporal dos valores de TDM e εNd(t). 
 
Figura 7-3: diagrama  εNd(t) vs TDM para diferentes litotipos que constituem a porção norte da Província 
Borborema. 
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Figura 7-4:  histogramas de frequências TDM e  εNd(t)  para os 307 dados isotópicos Sm-Nd  da porção 
norte da Província Borborema 
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7.2.  Evolução Isotópica 
Os 90 dados de Sm-Nd da Fase Magmática Santa Quitéria (FMSQ) definem no diagrama 
TDM vs εNd(t)  (Figura 7.1) correlações indicativas de gênese por mistura de componente mantélico 
juvenil com uma crosta continental pré-existente, em processo de interação manto-crosta 
(Zincone et al. 2011 b). Apesar dos dados da FMSQ apresentarem valores TDM de até 2 Ga eles 
não se sobrepõem aos dados do embasamento Paleoproterozóico no diagrama de evolução Nd 
(Figura 7.5). A ausência de dados isotópicos U-Pb e Sm-Nd da crosta continental pré implantação 
do magmatismo Brasiliano dentro do Batólito Santa Quitéria (BSQ) não permite assegurar 
interpretações de cunho evolutivo, apesar de sugerir, pelo menos em parte, participação do 
embasamento paleoproterozóico, como aventado por Fetter et al (2003), Zincone et al. (2011 c) e 
Wernick et al. (2011). Nos arredores da suíte Pajé e granito Varjota são encontrados duas idades 
TDM entre 2,8 e 2,9 em migmatito de composição tonalítica e rocha calciossilicática. Estes valores 
arqueanos sugerem a presença de um núcleo arqueano ainda não revelado na região, assim como 
a participação de crosta arqueana na geração do BSQ. 
A Fase Magmática Tamboril apresenta poucos dados isotópicos disponíveis. Estes dados 
apresentam idade TDM de 1,2-1,3 Ga com εNd(600) entre +1,2 e -2,8 (Santos et al. unpublished). 
Quando são considerados os dados Sm-Nd para os granitos brasilianos das Fases Magmáticas 
Quixeramobim e Bimodal Final dos estados do Ceará e Rio Grande do Norte se observa uma 
sobreposição com os dados da FMSQ e o embasamento Paleoproterozóico (Figura 7.5). Quando 
considerados isoladamente se observa que a idade modelo Sm-Nd comumente é semelhante ao 
embasamento circundante e varia entre 2,0 e 2,6 Ga (Van Schmus et al. 2011). 
O processo de geração e diferenciação da crosta continental estendido no tempo implica 
na variação sistemática das características isotópicas em segmentos crustais sucessivamente mais 
jovens. Esta hipótese foi testada com base nos 307 dados Sm-Nd copilados da literatura e que 
tiveram os parâmetros TDM, εNd(t) e razão 
143
Nd/
144
Nd(t) recalculados (Figura 7.3) Estes dados 
incluem litotipos orto- e para- derivados que vão do Arqueano ao Ordoviciano na porção norte da 
Província Borborema (Zincone et al. 2011 b, c e d). As tendências em paralelo exibidas na Figura 
7.3 mostram da direita para esquerda as rochas arqueanas, paleoproterozóicas, mesoproterozóicas 
e neoproterozóicas e retratam uma longa evolução temporal da crosta continental. 
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Figura 7-5: diagrama de evolução isotópica Sm-Nd para a porção norte da Província Borborema. Curva 
do manto exaurido (DM – depleted mantle) de De Paolo (1981). A barras perpendiculares ao eixo-X 
correspondem as idades de referência da orogenia Neoproterozóica (0,64 Ga) e Paleoproterozóica (2,2 
Ga). A linha pontilhada indica o limite inferior dos dados do Batólito Santa Quitéria. Os dados são 
copilados da literatura (ver texto para referências). 
Com isso temos que, se o crescimento da crosta continental através do tempo geológico 
resulta principalmente pela acresção vertical de corpos graníticos no centro de orógenos 
pericontinental e intraoceânico, e se o magmatismo granítico é resultado da mistura entre material 
juvenil e crosta continental mais antiga ou produto de fusão de crosta continental, a sucessiva 
geração e/ou acresção de crosta continental mais nova deve mostrar mudanças químicas e 
isotópicas que reflitam a diferenciação progressiva e irreversível do fracionamento mantélico e 
crustal, e o aumento da diversidade e complexidade do componente crustal através do tempo. 
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8. Discussões e Conclusões 
O registro magmático da orogenia Brasilana no Domínio Ceará Central durou 
aproximadamente 200 Ma e está intrinsecamente relacionado à amalgamação e desenvolvimento 
de Gondwana Ocidental. A evolução magmática é relacionada, no espaço e no tempo, ao 
desenvolvimento da trama estrutural, que por sua é relacionada a evolução tectônica. Cinco fases 
magmáticas retratam o magmatismo desde o estágio pré- a sin- cavalgamento, passando pela 
implantação, desenvolvimento e reativação das zonas de cisalhamento transcorrente. O estágio 
tardi- a pós transcorrência é caracterizado pela cristalização do magmatismo residual pegmatítico, 
diacrônico a processos metassomáticos e de alterações hidrotermais e pneumatolíticas, que 
antecede à implantação do magmatismo bimodal e de mais alta temperatura. 
A Fase Magmática Santa Quitéria (FMSQ) e Tamboril (FMT) representam o Batólito 
Santa Quitéria. A Fase Magmática Santa Quitéria (FMSQ) corresponde ao estágio pré- a sin- 
empurrão relacionada ao principal período de espessamento crustal e crescimento do orôgeno. 
Todos os litotipos que constituem esta fase magmática foram afetados por zonas de cavalgamento 
e são mais antigos que 605 Ma. Esta afirmação é sustentada por: i) datação U-Pb em zircão de 
clinopiroxênio-hornblenda monzodiorito que representa, até o presente momento, a rocha ígnea 
mais nova afetada por zona de cavalgamento de baixo ângulo (Santos et al. in prep.) e; ii) datação 
U-Pb convencional e SHRIMP em monazita extraídas da unidade Independência e que representa 
o metamorfismo de fácies anfibolito alto de baixa pressão ligado à descompressão e exumação 
das nappes metassedimentares. (Castro, 2004; Arthaud, 2007). 
A FMSQ é constituída por três unidades informais representadas pelo magmatismo 
félsico, intermediário e máfico. O magmatismo félsico possui composição monzogranítica a 
quartzo sienítica, com textura megaporfirítica e porfirítica, constitui a região serrana do batólito e 
as amplas superfícies de empurrão da região de Santa Quitéria. Corresponde a um magmatismo 
cálcio-alcalino de alto-K e shoshonítico, metaluminoso, magnesiano e do tipo-I. Os enclaves 
básicos associados possuem composição diorítica e afinidade shoshonítica a ultrapotássica. O 
magmatismo intermediário é constituído por monzodioritos, monzonitos e monzogranitos 
melanocráticos e equigranulares, portadores de teores variáveis de clinopiroxênio, anfibólio, 
biotita, microclínio e quartzo. A principal feição textural se dá pela proeminente quantidade de 
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enclaves microgranulares de composição gabro-diorítica. Esta unidade possui afinidade 
shoshonítica e cálcio-alcalino de alto-K, metaluminoso, magnesiano e do tipo-I. Ambos 
magmatismo, félsico e intermediário, possuem padrão ETR semelhantes, sendo o envelope 
superior representado pelo magmatismo intermediário, enquanto o magmatismo félsico se 
sobrepõe ao magmatismo intermediário. Tal feição configura clara vinculação genética entre 
ambos. Estas duas associações magmáticas possuem típicas características relacionadas à zona de 
subdução, como por exemplo: enriquecimento de LILE’s em preferência aos HFSE e anomalia 
negativa de Nb-Ta e Ti (Pearce, 1983; Wilson, 1989). De qualquer maneira estas feições são 
também observadas em magmatismo sin-colisional e a assinatura geoquímica de arco continental 
pode ser herdada de associações ígneas mais velhas geradas durante episódio de subdução 
anterior (Arculus, 1987; Roberts & Clemens, 1993; Janousek et al., 2000). 
O magmatismo máfico é constituído pelo complexo máfico de Malhada Grande e 
enclaves de composição gabróica esparsamente encontrados ao longo do BSQ. O complexo 
máfico é caracterizado por gabros toleíticos ricos em olivina e com texturas simplectítica, dupla 
corona e cumulática. A textura coronítica é dada por olivina com bordas reentrantes de 
reabsorção magmática manteada por piroxênio e com finas lamelas intersticiais e em células 
isoladas de hornblenda marrom. Devido a hornblenda ocorrer isolada entre olivina e piroxênio 
ígneos, se interpreta que esta corresponda a uma fase mineral primária caracterizando a natureza 
levemente hidratada do magma primordial. O processo de coronitização teve início a partir de um 
cumulato máfico no qual a olivina corresponderia a fase cumulus e o plagioclásio a fase 
intercumulus. A reação entre estas duas fases minerais, sob condições levemente hidratada, 
culminou no processo de difusão iônica que desenvolveu a textura coronítica em um sistema 
parcialmente fechado. A segunda corona se caracteriza pelo rebalanceamento mineral em 
condições subsolidus provavelmente relacionado à exumação do complexo, como caracterizado 
pela textura simplectítica com intercrescimento de espinélio e piroxênio ou anfibólio. As 
condições metamórficas corresponderiam a valores mínimos da ordem de 700°C e 5 kbar. A 
origem deste magmatismo é interpretado como sendo relacionado a trinca da placa oceânica 
subductada e ascensão da astenosfera ao longo destas fraturas. 
Os dados isotópicos Sm-Nd copilados da literatura e a coexistência de magmatismo 
máfico a félsico indicam que a FMSQ é geneticamente relacionada a processo de interação manto 
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crosta, onde o componente mantélico juvenil interage com a base da crosta continental pré-
existente. As relações tectônicas desta fase magmática não são inteiramente conclusivas e pode 
representar o estágio transicionário entre o consumo da litosfera oceânica em zona de subdução e 
a colisão continental. O pico metamórfico de alta pressão em ca. 650Ma é retratado pelos 
retroeclogitos da borda oeste do Batólito Santa Quitéria (Amaral, 2010) e antecipa a principal 
manifestação da FMSQ (640-607 Ma). Tal relação temporal e espacial indica que a docagem 
entre os blocos Médio Coreau e Ceará Central estava ocorrendo e a colisão continental estava 
próximo de seu auge. O complexo máfico de Malhada Grande, datado em 628 Ma (Teixeira, 
2005), pode corresponder ao período de ascensão do manto astenosférico devido a trinca da laje 
oceânica subduzida e confirma que a colisão continental já havia ocorrido neste período.  
A colisão continental é um processo geológico contínuo e a transição entre a subdução e a 
colisão continental possui importante influência temporal na quebra da laje oceânica (Royden, 
1993). Esta quebra não ocorre imediatamente após a colisão continental, mas tipicamente depois 
de 5 a 30 Ma, dependendo da idade da crosta oceânica subductada (Gerya et al., 2004; Andrews 
& Billen, 2009; Hunen & Allen, 2011) e o contraste condicionado entre os esforços extensionais 
criados pela combinação entre flutuabilidade positiva da litosfera continental subductada e a 
flutuabilidade negativa da laje previamente subductada (Hunen & Allen, 2011). Crostas 
oceânicas mais velhas, por serem mais espessas e resistentes, demoram mais para se romper, e 
com isso, podem atingir maiores profundidades e gerarem eclogitos. 
Estudos teóricos (Davies & von Blanckenburg, 1995; Yoshioka & Wortel, 1995) e de 
modelamento dinâmico (Gerya et al., 2004; Andrews & Billen, 2009; Hunen & Allen, 2011) 
sugerem que o ‘esgarçamento’ (necking) inicial da laje oceânica é acompanhada por dissolução 
termal e incorporação gradual do fundido junto a cunha do manto, antes que ocorra o completo 
disconectamento entre a laje subduzida e a litosfera continental. O disconectamento da laje 
oceânica é um processo 3D (Hunen & Allen, 2011) e pode ocorrer em segmentos da zona de 
subdução, enquanto que em outras partes a subdução oceânica contínua (Hafkenscheid et al., 
2006). O cenário mais comum é que apenas parte da zona de subdução se choca com um bloco 
continental, enquanto nas adjacências a subdução oceânica contínua, ocasionando na rotação da 
placa subduzida, aumento da tensão vertical do lado continental e propagação lateral da quebra da 
laje oceânica subduzida (Hunen & Allen, 2011). A presença do bloco Granja e outro possível 
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bloco recoberto pela Bacia do Parnaíba (Lesquer et al., 1984) permite traçar um cenário 
semelhante a este. 
Independentemente se a FMSQ é gerada durante o estágio de subdução ou produto da 
colisão continental e consequente quebra da laje oceânica, os enclaves básicos shoshoníticos e 
ultrapotássicos, associados ao magmatismo félsico, propiciam uma discussão a respeito da 
natureza do manto litosférico, fonte do magma básico. A medida que a subdução ocorre, o manto 
litosférico é metassomatizado e enriquecido, sob a forma de vênulas, bolhas ou camadas, por 
diferente frações de fundido que contém K-anfibólio e/ou flogopita (Atherton & Ghani, 2002). A 
medida que a litosfera oceânica afunda na zona de subdução, o manto enriquecido ascende, em 
um processo que se assemelha ao efeito de uma pluma mantélica atingindo a litosfera 
(Monnereau et al., 1993). Desta maneira a litosfera é aquecida por condução devido a ascensão 
da astenosfera, levando a fusão das camadas e vênulas metassomatizadas e hidratadas. Esta fusão 
gera variados líquidos potássicos dependendo da profundidade da fusão, do protólito mantélico, 
da composição e abundância da fase fluída e, o mais importante, a taxa de fusão parcial (Atherton 
& Ghani, 2002). Os fundidos gerados podem ter: i) composição alcalina a ultrapotássica a partir 
de baixas taxas de fusão de camadas mais férteis ou; ii) composição cálcio-alcalina a partir de 
alta taxa de fusão de camadas mais férteis ou hidratadas. No caso dos enclaves básicos associados 
ao magmatismo félsico das FMSQ é possível inferir que o magma foi gerado por diferentes taxas 
de fusão de um manto litosférico hidratado e metassomatizado por processos relacionados à 
zonas de subdução. A composição deste manto litosférico não apresenta características muito 
heterogêneas uma vez que os padrões multielementares de elementos traços e ETR são 
concordantes entre si e definem um envelope bem estabelecido. 
A FMT reúne uma série de granitos equigranulares rosa cujo principal mineral máfico é a 
biotita. A ausência de dados geocronológicos não permite assegurar a temporalidade absoluta 
desta fase magmática, contudo relações de campo indicam que os granitos estão associados a uma 
fase de deformação tardia ao empurrão e que persiste temporalmente à implantação e 
desenvolvimentos das grandes zonas de cisalhamento regionais. Como a fase de transcorrência 
tem ampla expressão regional, o magmatismo Tamboril transgride o limite do BSQ, afeta o 
embasamento paleoproterozóico e arqueano e pode ser compreendido em duas unidades 
principais. A primeira abrange uma unidade magmática granítica, epizonal, cálcio-alcalina de 
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alto-K e shoshonítica, metaluminosa a fracamente peraluminosa. Esta unidade reúne um conjunto 
de plutons com diâmetros variáveis entre poucas centenas de metros até poucos quilômetros. A 
segunda unidade é representada pela injeção do material granítico da primeira unidade em 
espessos pacotes cavalgantes constituídos por hornblenda-biotita gnaisses migmatíticos ao lado 
de anfibolitos e hornblenda-biotita gnaisses ocelares. A injeção de material granítico, 
essencialmente rosado, que se irradia dos plutons nas rochas encaixantes dominantemente 
cinzentas, forma uma extensa área de ‘migmatitos’ de injeções bicolores com estruturas muito 
variáveis. Os plutons, fonte do magma gerador dos migmatitos de injeção, situam-se tanto 
lateralmente (e expostos) quanto subjacente (e ocultos) em relação à auréola migmatítica que os 
envolve. A injeção do magma granítico causou a fragmentação/brechação da rocha hospedeira 
permitindo que o magma granítico infiltrasse e assimilasse parte da rocha hospedeira em um 
processo de hibridização e homogenização. 
A discussão a ser levantada em relação a Fase Magmática Tamboril concerne ao controle 
mecânico de alojamento do magma granítico, assim como sua área fonte. Devido ao fato que esta 
fase magmática pós- data a principal fase de empurrões é coerente assumir que a crosta 
continental havia atingido o ápice de seu espessamento e que processos de fusão parcial e 
anatexia intracrustal devem ter ocorrido (Vanderhaeghe & Teyssier, 2001; Vanderhaeghe, 2009). 
A fusão de uma crosta continental pode ser inferida em zonas orogênicas ativas por métodos 
geofísicos, como na cordilheiras Andina (Schilling, et al., 1997; Schmitz et al, 1997) e Himalaina 
(Nelson et al., 1996; Brown et al., 1996). O complicante a este modelo é que o estágio da 
evolução orogênica de implantação da FMT ocorreu entre o estágio final de cavalgamento e a 
implantação das transcorrências. Neste estágio, a crosta continental não mais comporta o 
encurtamento horizontal e transcorre ao longo de zonas de cisalhamentos. Ao nível regional do 
Domínio Ceará Central estas zonas de escape são representadas pelas zonas de cisalhamento 
Senador Pompeu e Sobral-Pedro II, nomenclatura local do lineamento Transbrasiliano. As 
estruturas antitéticas relacionadas e este par cisalhante cortam o Batólito Santa Quitéria ao longo 
das zonas de cisalhamento Tauá e Rio Groaíras, sendo esta reativada ruptilmente em cinemática 
reversa ao sentido do cisalhamento primário. Com base nisso, observa-se a sobreposição entre as 
fases magmática Tamboril e Quixeramobim, onde a fase Quixeramobim se correlaciona 
diretamente às zonas de cisalhamento e a fase Tamboril possui abrangência regional e não é 
formatada por nenhuma entidade geotectônica, e afeta as rochas do embasamento. 
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A área fonte da FMT possui fator complicante dentro deste cenário. Saint Blanquat et al. 
(2011) demonstram que existe certa independência entre tectônica e magmatismo e que a 
construção de plutons graníticos possui mecanismos auto organizados de origem magmática 
independente do contexto tectônico. Os dados geoquímicos e isotópicos da FMT caracterizam sua 
assinatura cálcio-alcalina de alto-K e shoshonítica levemente peraluminosa, com εNd(t) positivo a 
levemente negativo (Santos et al., in prep.). Isto implica que, se o FMT foi gerada pela fusão de 
uma crosta continental esta crosta deve possuir assinatura juvenil e não corresponda a uma 
sequência exclusivamente supracrustal, como levantado por de Araujo et al., (2011), apesar de 
poder ser levemente contaminada pela mesma. A natureza desta sequência supracrustal é 
desconhecida, mas a possibilidade de corresponder a uma sequência sedimentar aluminosa pode 
ser descartada. A hipótese sugerida é que a FMT represente o extremo de fracionamento 
magmático de um manto litosférico enriquecido e contaminado por processos relacionados a zona 
de subdução e que interagiu e assimilou fundidos intracrustais da crosta continental ortoderivada. 
Esta hipótese deve ser investigada com base em modelamento geoquímico e dados isotópicos que 
fogem do escopo desta dissertação. 
A Fase Magmática Quixeramobim é representada por batólitos e plutons graníticos 
associados e formatados por zonas de cisalhamento. O magmatismo em zonas de cisalhamento é 
uma feição comum na Província Borborema (Neves et al., 1996), possuindo longa história 
evolutiva (~580-530 Ma), amplo espectro litológico, geoquímico e isotópico e pode ser 
compreendido em dois estágios principais. O primeiro estágio corresponde a implantação das 
transcorrências e os batólitos Quixeramobim, Quixadá e Senador Pompeu são as maiores 
manifestações deste magmatismo, que é procedido pelo soerguimento e resfriamento do 
complexo Granja ao redor de 575 Ma (Monié et al., 1997; Fetter, 2003; Santos et al., 2004). O 
segundo estágio relaciona-se a reativação transtensional das zonas de cisalhamento em ca. 530 
Ma e as principais manifestações relacionadas a este período incluem corpos ígneos com forma 
circular ou poliédrica formatados por falhas transcorrentes e normais. Este período está 
relacionado a um pulso térmico de ampla espacialidade na porção norte da PB e relacionado a 
implantação de bacias molássicas eo-paleozóicas (Oliveira & Mohriak, 2003; Hollanda et 
al.,2010). A origem desta ampla manifestação térmica e magmática pode estar relacionada a 
delaminação da base da crosta continental espessada em estágio pós-colisional. 
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A Fase Magmática Seridó marca a cristalização do magmatismo residual pegmatítico - 
cuja principal manifestação são os pegmatitos do Cinturão Seridó (Legran, et al., 1993; 
Baumgartner et al., 2006; Beurlen et al., 2008); - e processos metassomáticos e de alterações 
hidrotermais e pneumatolíticas. Os processos de alterações e metassomatismo resultaram, dentro 
do Batólito Santa Quitéria, na transformação de rochas gabróicas em rochas calciossilicáticas, 
assim como são responsáveis por mineralizações locais de Fe, Cu, Au, P e U, além de vasto 
processo de potassificação, albitização, silicificação, turmalinização, escapolitização, 
sericitização, carbonatação, cloritização e argilização. Ao nível regional é proposto que estes 
processos metassomático e de alterações hidrotermais estejam relacionados as mineralizações de 
Fe e Cu das bacias eo-paleozóicas, possivelmente vinculadas a depósitos do tipo IOCG (Ferreira 
et al., 2010. Silva & Dias, 2010), e as mineralizações de Cu ± Ag e Au do tipo epigenético e/ou 
epitermal associados a sistema hidrotermal relacionado as atividades vulcânicas em ambiente 
continental, como na bacia Carnaubinha (Parente et al., 2010). 
A Fase Magmática Bimodal Final representa o magmatismo gerado após a desvolatização 
da crosta continental devido ao desenvolvimento da Fase Magmática Seridó. Esta fase representa 
o magmatismo plutônico-vulcânico, bimodal , de alta temperatura e de alojamento em nível 
crustal raso. A intrusão dos corpos ocorre sob condições regionais extensionais relacionados a 
processos de exumação e pediplanação cambro-ordoviciana, como indicado por idade platô 
40
Ar/
39
Ar (Corsini et al., 1998). O período de colocação da suíte Pajé e do Complexo Anelar 
Taperuaba coincide com o início da deposição da Bacia do Parnaíba e consolidam a 
regionalidade e importância deste evento extensional, de inflexão e subsidência de uma litosfera 
continental cratonizada. O nível crustal raso é indicado pela presença de miárilos, brechas 
magmáticas e diques radiais sub-vulcânico e hipoabissais. O magmatismo ácido e básico gera 
tanto plutons individuais com essas composições quanto plutons de largo espectro químico. Esta 
feição pode resultar tanto da interação dos dois magmas quanto da coexistência espacial de 
pulsos magmáticos ácidos e básicos independentes e subsequentes. Xenólitos de rocha vulcânica 
incorporadas por rochas plutônicas ao lado de diques anelares e diques radiais indicam a 
colocação destes corpos centrados por mecanismo stopping e relacionados ao desenvolvimento e 
abatimento de caldera vulcânica, como é o caso das suíte Pajé, o Complexo Anelar Taperuaba e 
possivelmente a suíte Tauá.  
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ANEXO 1: Mapa Geológico 1:500.000 
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ANEXO 2: Tabela dos dados litogeoquímico 
 
As siglas referentes aos litotipos são: 
Fase Magmática Santa Quitéria (FMSQ): 
 FMSQ – F: magmatismo félsico; 
 FMSQ – I: Fase Magmática Intermediária; 
 FMSQ – M: Complexo Máfico de Malhada Grande; 
 FMSQ – M*: Enclaves gabróicos esparssamente distribuídos ao longo do Batólito Santa Quitéria. 
Fase Magmática Tamboril (FMT) 
Fase Magmática Bimodal Final: 
 Indicada pelo nome do plúton 
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Amostra TZ10-18A TZ9-5 TZ10-62 TZ10-18B TZ10-15A TZ10-68 TZ10-14 TZ10-228C TZ10-158D TZ10-187 TZ9-7 
Unidade FMSQ - F FMSQ - F FMSQ - F FMSQ - F FMSQ - F FMSQ - F FMSQ - F FMSQ - F FMSQ - F FMSQ - F FMSQ - F 
SiO2 57,69 60,80 62,16 63,15 63,23 64,53 67,65 68,09 68,99 69,04 69,31 
TiO2 1,35 0,71 0,99 0,83 0,92 0,94 0,57 0,63 0,67 0,56 0,66 
Al2O3 17,65 18,28 16,17 16,95 15,19 14,90 15,99 15,11 14,63 14,52 14,72 
Fe2O3 5,91 5,00 5,01 3,77 4,80 4,91 2,79 3,83 3,74 3,02 3,78 
MnO 0,10 0,11 0,08 0,08 0,08 0,08 0,05 0,05 0,04 0,06 0,05 
MgO 2,21 1,66 1,78 1,28 2,46 2,51 1,06 1,18 0,83 1,37 0,83 
CaO 3,81 3,69 3,34 2,49 3,33 3,23 2,45 3,20 2,07 2,60 1,78 
Na2O 4,19 4,78 3,95 4,01 3,30 3,44 4,27 3,59 3,50 3,96 3,54 
K2O 5,46 3,78 4,54 6,54 5,00 3,82 4,08 3,51 4,79 3,77 4,84 
P2O5 0,52 0,25 0,37 0,28 0,34 0,40 0,19 0,17 0,22 0,16 0,22 
%PF 0,36 0,61 0,60 0,63 0,67 0,63 0,56 0,32 0,30 0,23 0,28 
total 99,26 99,67 98,99 100,02 99,31 99,41 99,65 99,67 99,77 99,98 99,99 
K2O/Na2O 1,30 0,79 1,15 1,63 1,52 1,11 0,96 0,98 1,37 0,95 1,37 
A/CNK 0,89 0,98 0,93 0,93 0,90 0,95 1,01 0,97 0,99 0,95 1,03 
Mg* 39,48 36,05 37,68 35,59 46,87 46,85 36,93 31,21 26,07 41,68 25,90 
Rb 95,58 101,39 139,88 125,00 180,01 157,83 119,69 70,34 86,78 92,90 91,67 
Cs 0,99 2,97 2,43 0,80 5,99 4,12 1,44 1,16 1,08 1,29 1,38 
Ba 1863 1300 1600 1548 855 1089 1560 909 1486 867 1365 
Sr 664 538 661 512 336 458 694 214 294 571 301 
Th 7,46 2,57 11,17 4,94 23,19 16,03 14,30 12,13 8,28 7,10 8,01 
U 0,72 1,14 1,09 0,53 4,50 1,73 1,51 0,85 0,68 0,69 0,77 
Zr 449,82 337,47 309,83 400,00 260,45 204,04 222,00 191,65 428,06 114,00 450,74 
Hf 12,33 9,42 8,93 11,10 8,27 6,37 6,33 5,47 12,20 3,75 12,76 
Nb 28,91 11,47 15,62 16,80 16,07 19,03 9,86 7,98 7,39 6,17 8,15 
Ta 1,62 0,92 0,98 0,84 1,21 1,69 0,78 0,81 0,31 0,40 0,31 
Pb 22,90 19,64 21,53 29,45 26,72 19,80 25,90 13,19 22,46 26,20 19,66 
Cr 10,54 20,00 24,89 14,42 67,87 76,77 36,00 27,32 42,57 29,60 21,50 
Ni 6,09 8,53 10,73 7,28 32,17 30,84 10,14 5,33 5,51 18,00 5,17 
Co 8,93 9,41 10,46 5,85 12,23 12,08 6,13 7,57 4,78 7,75 4,47 
Zn 103,88 94,46 86,86 65,20 68,17 92,46 57,20 44,32 62,66 48,10 69,42 
            
 
 
 164 
Amostra TZ10-18A TZ9-5 TZ10-62 TZ10-18B TZ10-15A TZ10-68 TZ10-14 TZ10-228C TZ10-158D TZ10-187 TZ9-7 
Unidade FMSQ - F FMSQ - F FMSQ - F FMSQ - F FMSQ - F FMSQ - F FMSQ - F FMSQ - F FMSQ - F FMSQ - F FMSQ - F 
La 61,80 16,68 65,62 44,30 46,98 49,02 58,40 32,32 69,19 28,60 55,41 
Ce 129,71 37,91 135,09 95,10 94,90 102,76 105,31 63,57 138,46 53,70 109,08 
Pr 18,22 5,37 15,76 12,14 10,99 13,02 11,32 7,12 16,17 5,74 12,59 
Nd 64,83 23,31 56,33 49,00 38,91 51,03 38,49 25,86 58,57 20,70 45,52 
Sm 9,45 6,17 9,61 10,55 6,53 10,76 5,85 4,87 9,51 3,58 7,40 
Eu 2,24 1,48 2,06 2,07 1,35 2,36 1,27 1,08 2,09 0,93 2,02 
Gd 6,48 6,08 6,66 9,00 4,65 8,24 3,97 4,14 6,87 2,64 5,55 
Tb 0,78 0,99 0,81 1,29 0,56 1,10 0,48 0,60 0,82 0,33 0,67 
Dy 4,48 6,19 4,30 7,54 2,94 6,09 2,62 3,54 4,20 1,85 3,40 
Ho 0,89 1,18 0,76 1,41 0,54 1,06 0,48 0,69 0,73 0,33 0,60 
Er 2,74 3,19 1,99 3,76 1,48 2,77 1,29 1,95 1,80 0,87 1,46 
Tm 0,41 0,42 0,27 0,49 0,21 0,37 0,18 0,27 0,21 0,12 0,18 
Yb 2,74 2,45 1,78 2,98 1,37 2,29 1,15 1,69 1,27 0,77 0,99 
Lu 0,42 0,33 0,26 0,41 0,21 0,32 0,17 0,25 0,19 0,11 0,16 
Y 24,42 27,15 18,22 31,90 14,28 25,31 12,10 15,93 15,74 8,16 12,91 
Σ REE 305,17 111,74 301,29 240,05 211,61 251,21 230,97 147,94 310,06 120,26 245,02 
Eu* 0,87 0,74 0,79 0,65 0,75 0,77 0,80 0,73 0,79 0,92 0,96 
La/Lu(CN) 15,2 5,2 26,4 11,2 23,2 16,2 36,1 13,4 37,4 27,7 35,7 
Sc 9,09 9,41 8,92 12,4 8,21 11,7 4,35 5,87 6,54 4,46 6,31 
V 89,2 66,9 79,2 48,6 79,8 72,8 44,9 53,4 37,0 51,5 38,4 
Cu 13,3 9,76 14,0 10,5 19,6 11,0 2,16 17,6 5,05 2,99 9,45 
Ga 20,0 22,2 21,0 18,6 18,3 19,5 19,6 13,5 17,0 16,2 17,0 
Be 2,64 3,92 3,39 1,98 4,36 3,61 2,70 1,74 1,62 2,26 1,90 
Bi 0,01 0,05 0,06 0,01 0,18 0,04 0,02 0,02 <0,004 0,01 0,02 
Cd 0,32 0,27 0,19 0,27 0,17 0,13 0,12 0,10 0,22 0,09 0,26 
Li 23,4 35,8 30,2 19,6 36,5 37,8 26,7 17,2 18,1 28,2 26,6 
Mo 1,00 0,57 0,78 0,52 2,21 0,66 0,58 0,99 0,40 0,28 0,36 
Sb 0,06 0,07 0,08 0,06 0,12 0,07 0,08 0,06 0,07 0,06 0,07 
Sn 5,03 2,15 2,66 3,26 4,65 3,38 1,91 1,72 1,39 1,29 1,17 
W 0,20 0,21 0,55 0,11 0,54 0,35 0,21 0,28 0,14 0,10 0,17 
 
            
 165 
Amostra TZ10-54A TZ10-214A TZ10-143 TZ10-229 TZ10-158B TZ10-158x TZ10-76 TZ10-62B TZ10-75 TZ10-218B TZ10-219 
Unidade FMSQ - F FMSQ - F FMSQ - F FMSQ - F Enc - F Enc - F Enc - F Enc - F Enc - F Enc - F FMSQ – I 
SiO2 69,40 70,39 71,62 71,76 49,13 50,90 50,95 52,00 52,52 53,66 55,53 
TiO2 0,50 0,51 0,29 0,37 1,88 1,71 1,62 1,66 1,27 2,47 1,016 
Al2O3 14,84 14,66 14,25 13,94 16,30 15,88 15,54 14,07 16,04 14,86 19,71 
Fe2O3 3,01 2,92 2,49 2,54 10,46 9,52 10,41 8,96 8,04 10,12 6,08 
MnO 0,05 0,07 0,04 0,05 0,19 0,21 0,18 0,16 0,14 0,13 0,067 
MgO 0,97 0,84 0,90 0,69 5,17 5,42 6,10 7,68 6,07 4,10 2,94 
CaO 2,13 2,03 2,63 2,20 7,61 6,84 7,41 5,97 6,69 5,89 4,85 
Na2O 3,91 3,98 3,34 3,83 3,95 3,91 3,17 2,37 3,73 3,27 5,06 
K2O 3,82 3,78 3,76 3,34 2,57 2,70 2,41 5,39 3,09 2,78 2,91 
P2O5 0,15 0,15 0,10 0,12 0,83 0,63 0,63 0,72 0,55 1,09 0,694 
%PF 0,56 0,36 0,49 0,65 1,62 1,49 0,71 0,69 0,94 1,00 0,94 
total 99,34 99,67 100,64 99,48 99,70 99,20 99,74 99,70 99,10 99,40 102,8 
K2O/Na2O 0,98 0,95 1,13 0,87 0,65 0,69 0,76 2,27 0,83 0,85 0,58 
A/CNK 1,03 1,02 0,99 1,00 0,71 0,73 0,73 0,68 0,74 0,78 0,97 
Mg* 33,38 30,47 34,93 28,43 47,76 51,21 52,09 61,42 58,10 42,67 38,39 
Rb 41,75 171,21 106,94 107,11 65,75 88,75 105,56 348,58 120,63 193,36 83,5 
Cs 0,86 4,34 0,94 3,76 1,15 1,77 3,42 11,72 2,14 21,60 2,52 
Ba 545 994 882 523 1198,51 1210,75 1209,40 1591,05 1903,67 1484,13 1217 
Sr 136 206 424 120 1123,56 877,36 1170,75 666,19 1658,32 943,65 1015 
Th 5,85 11,56 6,18 10,12 1,39 4,50 11,56 29,72 16,70 2,83 0,93 
U 0,38 2,97 0,55 1,64 0,39 1,52 2,26 4,86 2,65 0,83 0,42 
Zr 249,00 230,34 94,98 134,83 206,69 168,09 212,14 297,48 168,43 288,92 135 
Hf 7,78 7,04 3,35 4,07 5,33 5,06 5,82 8,74 4,51 7,24 3,51 
Nb 8,32 14,41 4,65 7,27 15,71 17,12 10,96 20,62 17,38 18,93 8,34 
Ta 0,41 1,30 0,38 0,73 0,59 1,12 0,69 1,58 1,18 1,01 0,36 
Pb 14,30 22,33 16,85 15,87 10,85 11,70 12,97 19,62 17,79 11,32 15,7 
Cr 23,70 29,29 30,45 22,96 5,88 6,86 87,11 325,81 174,77 81,51 32,2 
Ni 6,71 6,04 2,60 3,55 35,91 47,26 44,85 178,44 150,71 54,04 25,0 
Co 4,65 4,53 3,85 3,30 33,53 36,64 34,98 36,24 30,91 30,81 17,0 
Zn 48,00 52,67 36,00 35,77 166,18 153,92 114,92 123,61 111,43 139,01 99,0 
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Amostra TZ10-54A TZ10-214A TZ10-143 TZ10-229 TZ10-158B TZ10-158x TZ10-76 TZ10-62B TZ10-75 TZ10-218B TZ10-219 
Unidade FMSQ - F FMSQ - F FMSQ - F FMSQ - F Enc - F Enc - F Enc - F Enc - F Enc - F Enc - F FMSQ - I 
La 31,90 44,81 18,49 17,42 58,36 51,30 71,87 81,14 87,90 53,91 24,3 
Ce 58,50 98,02 38,35 37,22 149,11 130,01 130,50 181,54 192,17 131,90 55,7 
Pr 6,19 11,33 4,26 3,87 18,89 16,11 18,71 20,83 22,33 16,29 7,36 
Nd 20,90 41,89 15,18 14,00 79,49 67,56 72,25 78,23 89,09 67,89 32,4 
Sm 3,42 7,93 2,74 2,64 14,49 12,11 12,42 12,07 16,20 12,22 6,82 
Eu 0,84 1,41 0,77 0,49 4,28 3,69 3,54 2,59 3,56 3,57 1,92 
Gd 2,77 6,33 2,16 2,13 11,09 9,24 8,82 8,27 12,20 9,48 5,90 
Tb 0,37 0,94 0,31 0,31 1,34 1,13 1,06 0,96 1,52 1,12 0,73 
Dy 2,16 5,63 1,87 1,79 6,68 5,99 5,66 4,52 7,69 5,19 3,65 
Ho 0,42 1,11 0,36 0,33 1,18 1,05 1,01 0,79 1,40 0,90 0,61 
Er 1,17 3,15 1,07 0,94 2,93 2,73 2,61 2,02 3,69 2,17 1,42 
Tm 0,17 0,44 0,16 0,13 0,34 0,34 0,34 0,25 0,47 0,26 0,17 
Yb 1,13 2,98 1,05 0,88 1,97 2,08 2,13 1,58 2,90 1,47 0,92 
Lu 0,18 0,43 0,16 0,13 0,27 0,29 0,31 0,24 0,41 0,21 0,13 
Y 9,62 25,40 9,28 8,31 32,88 31,98 25,60 22,45 40,64 24,43 14,8 
Σ REE 130,13 226,37 86,91 82,26 350,43 303,63 331,24 395,02 441,53 306,57 142,1 
Eu* 0,83 0,61 0,96 0,62 1,03 1,06 1,03 0,79 0,77 1,01 0,923 
La/Lu(CN) 18,0 10,8 12,3 14,1 22,13 18,17 23,76 35,41 22,52 26,95 19,428 
Sc 6,20 4,72 3,42 2,18 16,0 15,2 24,1 18,2 18,7 14,6 6,58 
V 37,2 35,0 29,8 25,3 187 189 236 133 139 162 131 
Cu 23,1 9,23 1,04 2,58 8,18 9,30 11,5 11,0 6,20 10,6 1,42 
Ga 14,6 15,0 14,4 12,4 23,5 22,5 20,0 20,6 23,0 22,6 25,5 
Be 1,55 2,64 1,50 2,05 2,09 2,75 2,15 3,82 2,09 2,09 2,70 
Bi 0,00 0,01 0,01 0,03 <LD 0,004 0,18 0,10 0,02 0,52 0,05 
Cd 0,16 0,18 0,06 0,07 0,15 0,26 0,22 0,11 0,03 0,14 0,08 
Li 34,8 56,2 22,8 40,2 41,7 45,0 53,2 54,2 42,4 117 37,7 
Mo 0,20 0,52 0,21 0,51 0,52 0,86 1,34 1,16 0,46 1,68 0,61 
Sb 0,06 0,05 0,06 0,06 0,02 0,02 0,08 0,04 0,02 0,15 0,05 
Sn 1,35 2,27 1,10 1,52 2,46 3,09 2,60 4,44 2,77 1,99 2,60 
W 0,07 0,27 0,10 0,40 0,17 0,31 0,89 0,75 0,20 1,00 0,18 
 
            
 167 
Amostra TZ10-236 TZ10-201A TZ10-155 TZ10-85 TZ10-201B TZ10-235 TZ10-295 TZ10-234 TZ10-154 TZ10-16 TZ10-218A 
Unidade FMSQ - I FMSQ - I FMSQ - I FMSQ - I FMSQ - I FMSQ - I FMSQ - I FMSQ - I FMSQ - I FMSQ - I FMSQ - I 
SiO2 55,55 56,61 57,01 59,35 60,91 61,12 61,33 61,39 61,73 62,47 62,84 
TiO2 1,355 1,40 1,443 1,173 1,092 0,910 0,929 0,94 0,782 0,909 0,933 
Al2O3 15,95 15,38 16,45 15,23 14,89 16,49 14,6 14,84 16,41 14,65 15,59 
Fe2O3 9,16 7,33 7,59 6,45 5,95 6,06 5,46 5,16 5,34 5,23 5,18 
MnO 0,138 0,12 0,119 0,100 0,092 0,118 0,093 0,10 0,075 0,091 0,095 
MgO 4,08 4,35 3,50 4,08 3,57 2,53 3,78 3,70 2,31 3,49 2,69 
CaO 6,94 5,31 5,78 4,92 4,42 4,94 4,02 3,79 4,65 3,85 4,00 
Na2O 3,49 3,14 4,08 3,05 3,15 3,84 2,79 2,68 3,77 2,94 3,99 
K2O 2,07 4,95 2,50 4,02 4,69 3,00 5,51 6,16 2,99 5,32 2,93 
P2O5 0,404 0,57 0,371 0,472 0,451 0,287 0,392 0,40 0,335 0,359 0,411 
%PF 0,53 0,32 0,33 0,65 0,32 0,38 0,68 0,34 0,89 0,27 0,60 
total 100,4 99,48 102,7 100,1 100,2 100,4 99,6 99,50 101,6 100,2 99,9 
K2O/Na2O 0,59 1,58 0,61 1,32 1,49 0,78 1,97 2,30 0,79 1,81 0,74 
A/CNK 0,77 0,76 0,83 0,83 0,81 0,89 0,82 0,83 0,92 0,83 0,92 
Mg* 44,86 51,74 37,64 53,16 51,55 42,29 55,04 55,80 36,65 53,99 47,45 
Rb 83,9 257 103 215 233 72,5 267 335 88,8 204 123 
Cs 2,87 15,3 8,67 7,65 14,2 0,73 8,95 20,3 0,99 13,4 5,07 
Ba 627 1427 601 1231 1400 1401 1173 1157 1379 922 1903 
Sr 445 793 473 730 763 454 495 442 1015 328 1193 
Th 5,79 19,0 20,2 21,4 24,5 0,46 29,6 37,4 7,44 27,2 12,20 
U 1,83 4,13 4,70 1,40 4,14 0,25 5,18 7,16 0,99 4,57 3,06 
Zr 104 188 274 208 229 194 229 340 189 264 222 
Hf 3,32 5,59 7,35 5,96 6,87 5,54 6,95 11,0 5,66 8,53 6,55 
Nb 8,93 17,2 16,5 15,3 13,6 4,26 18,4 19,5 7,48 17,6 10,2 
Ta 0,94 1,39 1,12 0,73 1,07 0,49 1,42 1,70 0,70 1,59 0,72 
Pb 12,1 33,6 16,6 24,0 33,6 14,4 29,0 40,7 12,2 27,1 24,4 
Cr 53,1 115 58,0 147 113 29,6 159 130 25,9 123 48,1 
Ni 27,5 57,3 34,9 60,2 45,7 10,6 60,9 51,2 6,24 50,3 27,3 
Co 25,7 23,4 21,7 19,2 19,2 13,2 19,6 18,26 10,2 14,8 14,1 
Zn 93,3 84,1 79,4 82,0 73,7 71,1 73,9 79,4 88,8 60,7 77,9 
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Amostra TZ10-236 TZ10-201A TZ10-155 TZ10-85 TZ10-201B TZ10-235 TZ10-295 TZ10-234 TZ10-154 TZ10-16 TZ10-218A 
Unidade FMSQ - I FMSQ - I FMSQ - I FMSQ - I FMSQ - I FMSQ - I FMSQ - I FMSQ - I FMSQ - I FMSQ - I FMSQ - I 
La 26,8 54,5 33,2 47,1 48,3 18,4 55,1 61,2 45,1 58,2 53,1 
Ce 54,8 117 72,6 94,5 97,3 36,4 127 152 92,1 98,1 108 
Pr 6,80 14,0 9,05 11,8 11,6 4,51 13,6 17,0 11,2 14,0 13,3 
Nd 26,9 55,0 37,0 46,7 44,8 19,3 51,5 63,5 43,1 51,4 50,7 
Sm 5,55 10,0 7,60 8,59 8,01 4,14 8,93 10,9 7,84 9,21 8,71 
Eu 1,53 2,12 1,95 1,85 1,90 1,66 1,65 1,74 1,88 1,65 2,13 
Gd 5,07 7,42 6,84 6,40 5,98 3,96 6,80 7,42 5,55 6,78 6,09 
Tb 0,73 0,93 0,99 0,78 0,74 0,54 0,91 0,92 0,68 0,90 0,74 
Dy 4,43 4,83 5,98 4,09 3,92 3,24 4,71 4,75 3,71 5,05 3,91 
Ho 0,88 0,85 1,18 0,71 0,69 0,62 0,89 0,84 0,66 0,92 0,70 
Er 2,44 2,28 3,36 1,84 1,87 1,71 2,46 2,24 1,75 2,46 1,83 
Tm 0,35 0,30 0,47 0,23 0,26 0,24 0,32 0,30 0,23 0,34 0,25 
Yb 2,30 1,97 3,02 1,48 1,68 1,55 2,07 1,85 1,43 2,16 1,61 
Lu 0,35 0,29 0,46 0,22 0,26 0,24 0,32 0,28 0,21 0,32 0,24 
Y 20,9 21,1 29,5 17,6 17,3 14,1 26,5 20,5 15,8 23,1 16,8 
Σ REE 138,9 271,7 183,7 226,2 227,3 96,5 276,0 325,3 215,5 251,5 251,6 
Eu* 0,878 0,749 0,823 0,761 0,837 1,248 0,644 0,589 0,867 0,636 0,893 
La/Lu(CN) 7,966 19,230 7,445 22,324 19,584 8,031 18,071 22,942 22,513 18,640 22,889 
Sc 20,0 13,6 18,7 12,5 12,1 14,3 14,2 12,5 9,72 11,1 9,54 
V 222 153 149 132 126 104 85,0 91,7 70,8 87,4 90,7 
Cu 3,39 53,7 34,9 27,3 41,0 21,9 19,7 22,2 6,61 17,4 0,73 
Ga 16,2 18,9 20,4 20,3 18,2 15,2 19,2 17,9 18,7 16,9 18,2 
Be 1,56 3,53 2,86 3,67 3,59 1,10 4,56 5,30 1,37 4,57 2,72 
Bi 0,07 0,23 0,11 0,06 0,19 0,02 0,05 0,23 0,03 0,28 0,21 
Cd 0,12 0,20 0,21 0,19 0,19 0,14 0,09 0,25 0,17 0,23 0,17 
Li 45,4 17,4 35,0 32,1 15,7 37,1 24,1 18,9 24,2 22,0 64,7 
Mo 1,19 0,64 2,02 0,80 0,71 0,23 0,83 0,75 0,28 0,43 1,62 
Sb 0,08 0,12 0,37 0,08 0,12 0,07 0,03 0,15 0,07 0,17 0,09 
Sn 1,53 3,78 2,80 3,43 3,13 0,73 4,32 7,21 1,54 4,29 2,06 
W 0,89 0,76 2,14 0,32 0,75 0,13 0,78 5,12 0,13 2,22 0,83 
  
           
 169 
Amostra TZ10-128A TZ10-190 TZ10-119 TZ10-17A TZ10-186 TZ10-86B TZ10-86D TZ9-22D TZ9-22A TZ9-22B TZ9-22C 
Unidade FMSQ - I FMSQ - I FMSQ - I FMSQ - I FMSQ - I FMSQ - I Enc - I FMSQ - M FMSQ - M FMSQ - M FMSQ - M 
SiO2 63,09 63,33 63,60 64,32 64,94 66,50 50,39 42,82 44,28 46,51 50,71 
TiO2 0,935 0,898 0,894 0,869 0,736 0,715 1,613 1,45 1,60 0,44 0,55 
Al2O3 15,61 14,35 14,80 14,69 15,48 14,25 13,78 17,37 20,33 11,45 7,05 
Fe2O3 5,51 4,91 4,91 4,67 4,32 4,13 10,29 15,08 13,54 9,41 15,35 
MnO 0,088 0,084 0,077 0,076 0,074 0,071 0,184 0,17 0,15 0,15 0,29 
MgO 3,14 3,19 2,92 2,78 2,19 2,25 8,23 7,15 4,98 15,16 12,65 
CaO 4,41 3,54 3,43 3,35 3,7 3,14 7,13 10,15 10,49 14,95 10,64 
Na2O 3,02 2,93 3,05 3,08 4,15 3,14 2,69 2,40 2,49 0,71 0,91 
K2O 2,97 5,29 5,05 5,41 3,08 4,82 3,76 0,74 0,90 0,05 0,57 
P2O5 0,382 0,336 0,347 0,331 0,233 0,279 0,482 0,18 0,13 0,02 0,03 
%PF 0,80 0,29 0,40 0,32 0,56 0,32 1,18 1,80 1,11 0,60 0,79 
total 100,6 99,8 100,1 100,5 99,5 100,3 99,7 99,30 102,73 100,07 100,75 
K2O/Na2O 0,98 1,81 1,66 1,76 0,74 1,54 1,40 0,31 0,36 0,07 0,62 
A/CNK 0,96 0,84 0,89 0,86 0,92 0,89 0,64 0,75 0,84 0,40 0,33 
Mg* 50,07 53,12 50,76 50,68 46,17 47,94 59,92 44,84 37,36 74,83 60,01 
Rb 122 209 191 261 57,8 178 307 24,05 31,17 1,68 4,95 
Cs 5,12 7,34 5,35 12,1 2,04 5,26 15,7 1,09 1,21 0,50 0,10 
Ba 1374 859 958 882 1134 908 931 205,72 182,93 26,51 17,06 
Sr 827 351 446 376 885 460 502 611,96 764,47 287,55 29,67 
Th 8,65 35,2 25,9 35,3 10,1 47,2 3,32 0,38 0,07 0,05 0,35 
U 1,65 4,60 2,86 5,85 0,92 5,56 2,55 0,06 0,04 0,02 0,51 
Zr 177 380 267 287 156 211 138 40,37 14,36 12,25 51,51 
Hf 5,08 12,2 8,71 9,46 4,46 6,51 3,90 1,63 0,65 0,60 2,56 
Nb 9,29 17,9 16,0 16,9 10,3 14,0 9,31 3,72 1,45 0,15 9,46 
Ta 0,58 1,51 1,06 1,44 0,93 1,13 0,56 0,20 0,10 0,01 0,93 
Pb 20,9 31,1 33,1 34,9 17,59 31,6 13,4 2,30 1,63 1,64 1,82 
Cr 107 134 102 103 33,6 84,5 530 17,93 34,65 951,73 314,68 
Ni 36,1 49,2 45,4 41,9 24,4 27,3 183 53,57 22,95 241,10 60,82 
Co 16,8 14,2 14,8 13,6 13,0 11,7 43,3 56,26 38,89 67,30 49,68 
Zn 72,1 66,6 70,7 63,7 63,4 57,0 156 105,77 100,99 50,42 132,42 
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Amostra TZ10-128A TZ10-190 TZ10-119 TZ10-17A TZ10-186 TZ10-86B TZ10-86D TZ9-22D TZ9-22A TZ9-22B TZ9-22C 
Unidade FMSQ - I FMSQ - I FMSQ - I FMSQ - I FMSQ - I FMSQ - I Enc - I FMSQ - M FMSQ - M FMSQ - M FMSQ - M 
La 35,5 52,5 50,6 53,1 31,8 44,1 24,6 10,58 5,53 1,38 3,01 
Ce 75,5 109 104 106 66,2 91,1 54,2 27,82 12,73 4,15 10,74 
Pr 8,70 13,1 12,9 13,1 7,70 10,5 7,47 4,07 1,91 0,75 2,29 
Nd 34,3 48,3 48,6 48,3 28,8 39,3 32,2 18,44 9,36 4,19 13,36 
Sm 6,34 8,76 8,80 8,57 4,68 7,00 6,49 3,96 2,46 1,38 5,46 
Eu 1,61 1,52 1,54 1,51 1,29 1,41 1,99 1,20 1,05 0,53 1,30 
Gd 4,72 6,51 6,18 6,03 3,60 5,21 5,74 4,04 2,59 1,67 7,11 
Tb 0,60 0,84 0,79 0,78 0,45 0,68 0,69 0,56 0,39 0,27 1,35 
Dy 3,14 4,65 4,29 4,26 2,47 3,74 3,42 3,55 2,39 1,70 9,57 
Ho 0,57 0,84 0,76 0,77 0,48 0,67 0,62 0,71 0,46 0,33 2,04 
Er 1,50 2,28 1,98 2,04 1,43 1,84 1,59 2,05 1,23 0,86 6,15 
Tm 0,21 0,32 0,27 0,28 0,21 0,26 0,20 0,28 0,16 0,11 0,93 
Yb 1,31 2,05 1,70 1,78 1,50 1,77 1,21 1,79 0,96 0,67 6,24 
Lu 0,20 0,30 0,25 0,27 0,25 0,26 0,18 0,27 0,14 0,09 0,91 
Y 14,1 20,5 18,2 19,1 15,2 17,4 17,2 20,75 10,40 7,30 51,79 
Σ REE 174,2 250,9 242,9 246,4 150,8 207,8 140,6 79,32 41,36 18,07 70,45 
Eu* 0,895 0,613 0,635 0,641 0,961 0,712 0,993 0,92 1,27 1,06 0,63 
La/Lu(CN) 18,703 17,913 20,841 20,496 13,174 17,799 14,227 4,13 4,25 1,54 0,34 
Sc 10,5 10,6 10,0 9,38 6,24 8,30 20,2 30,0 22,4 43,2 71,1 
V 111 83,5 84,2 81,0 71,4 80,2 166 343 267 166 272 
Cu 1,10 11,4 4,73 23,6 10,4 14,6 11,7 81,4 25,7 80,8 2,78 
Ga 18,8 17,0 18,7 17,9 19,3 17,6 19,7 20,0 20,8 8,66 17,84 
Be 2,62 4,73 3,99 4,99 2,58 4,24 2,85 0,55 0,53 0,07 1,84 
Bi 0,24 0,06 0,02 0,19 0,01 0,07 0,20 <LD 0,02 0,05 0,40 
Cd 0,16 0,23 0,14 0,19 0,04 0,13 0,18 0,09 0,05 0,06 0,08 
Li 36,9 25,3 25,0 18,7 28,1 23,9 58,3 24,8 15,9 6,16 12,5 
Mo 0,95 1,88 1,33 1,14 0,84 1,99 1,82 0,46 0,35 0,28 2,57 
Sb 0,12 0,06 0,09 0,10 0,05 0,07 0,08 0,03 0,13 0,10 0,20 
Sn 1,79 4,63 4,32 4,68 1,61 2,59 2,30 1,09 0,76 0,28 5,88 
W 0,47 0,79 0,50 2,94 0,13 0,89 1,34 0,10 0,09 0,37 7,03 
 
 
 171 
Amostra TZ10-233 TZ8-98 TZ8-64 TZ8-140 TZ8-144 TZ10-175 TZ10-123 TZ10-266A TZ10-270 TZ10-276 TZ10-43 
Unidade FMSQ - M FMSQ – M* FMSQ -M* FMSQ -M* FMSQ -M* FMSQ -M* FMSQ -M* FMSQ -M* FMT FMT FMT 
SiO2 50,43 44,21 46,95 48,32 49,37 49,44 50,77 50,93 70,51 70,52 70,71 
TiO2 1,86 1,98 0,32 0,71 2,60 2,55 2,23 1,22 0,36 0,37 0,34 
Al2O3 12,80 11,29 16,15 12,17 15,16 15,08 16,01 15,20 14,41 14,93 14,95 
Fe2O3 10,94 12,26 7,65 12,73 13,39 13,36 10,94 12,46 1,99 1,78 2,39 
MnO 0,14 0,21 0,15 0,23 0,18 0,17 0,13 0,17 0,06 0,03 0,04 
MgO 8,95 11,03 9,98 9,99 4,37 4,15 5,03 5,49 0,49 0,41 0,78 
CaO 9,59 15,28 14,30 11,86 6,94 6,92 8,02 8,09 1,42 1,37 2,44 
Na2O 2,28 1,12 1,41 1,62 3,59 3,72 3,36 3,58 3,18 3,51 4,10 
K2O 1,40 0,67 0,33 0,95 1,56 1,57 1,64 1,50 6,90 6,28 3,43 
P2O5 0,24 0,21 0,03 0,05 0,87 0,92 1,01 0,44 0,10 0,09 0,10 
%PF 1,26 1,46 2,01 1,31 1,79 1,95 0,60 0,35 0,44 0,70 0,59 
total 99,90 99,70 99,30 99,90 99,80 99,80 101,92 99,40 99,90 100,00 100,61 
K2O/Na2O 0,61 0,60 0,23 0,59 0,43 0,42 0,49 0,42 2,17 1,79 0,84 
A/CNK 0,56 0,37 0,56 0,48 0,75 0,74 0,73 0,94 0,99 1,00 1,03 
Mg* 59,04 62,98 69,93 60,86 39,27 38,10 42,72 25,20 23,24 32,27 19,38 
Rb 62,62 12,77 16,52 40,82 41,48 37,85 51,26 48,44 169,25 139,30 80,59 
Cs 0,67 0,41 1,64 0,80 5,68 3,33 1,61 0,98 3,55 1,23 2,09 
Ba 587,35 283,59 30,71 52,10 1120,11 1035,92 984,45 1052,22 1014,86 868,62 1209,16 
Sr 817,13 300,22 111,90 143,53 778,82 717,41 1301,55 543,34 67,70 141,32 396,09 
Th 2,86 2,53 0,32 0,31 2,37 2,32 4,55 1,23 14,25 27,54 9,60 
U 0,49 1,03 0,28 0,22 0,53 0,52 1,18 0,28 2,23 1,27 1,22 
Zr 109,01 118,27 11,78 29,08 295,66 296,44 137,04 183,58 234,10 245,71 171,55 
Hf 3,22 3,26 0,47 0,96 7,27 7,20 3,84 4,98 7,18 7,22 4,98 
Nb 6,37 26,97 0,94 1,02 16,92 16,80 10,70 9,87 17,50 7,38 9,70 
Ta 0,36 1,82 0,12 0,08 0,94 0,91 0,66 0,54 0,44 0,55 0,69 
Pb 4,78 7,47 2,49 2,74 7,14 5,96 9,58 12,75 18,87 16,85 12,49 
Cr 150,67 1779,81 814,89 220,55 15,21 13,07 89,59 166,69 8,54 11,40 32,12 
Ni 118,22 535,54 152,20 123,75 32,70 28,95 50,05 84,42 1,64 0,92 5,78 
Co 52,80 79,13 43,55 62,42 43,56 41,09 33,44 48,39 1,82 1,40 3,97 
Zn 88,38 85,35 56,95 94,48 148,42 142,15 132,02 123,59 17,67 27,80 44,42 
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Amostra TZ10-233 TZ8-98 TZ8-64 TZ8-140 TZ8-144 TZ10-175 TZ10-123 TZ10-266A TZ10-270 TZ10-276 TZ10-43 
Unidade FMSQ - M FMSQ – M* FMSQ -M* FMSQ -M* FMSQ -M* FMSQ -M* FMSQ -M* FMSQ -M* FMT FMT FMT 
La 23,71 21,12 1,31 2,43 44,65 45,23 42,32 40,66 28,45 39,13 28,71 
Ce 51,02 44,03 3,32 4,39 99,89 105,63 92,79 87,17 41,30 71,43 55,42 
Pr 6,56 5,64 0,48 0,78 13,13 13,16 12,10 11,09 5,94 7,33 5,87 
Nd 27,43 23,25 2,35 4,20 54,93 55,15 49,86 44,65 20,84 23,81 20,34 
Sm 5,30 4,73 0,83 1,55 10,38 10,30 9,45 8,49 3,63 3,53 3,33 
Eu 1,67 1,66 0,38 0,65 3,05 3,11 2,66 2,39 0,57 0,58 0,75 
Gd 4,56 4,67 1,39 2,40 9,66 9,93 7,06 8,13 3,13 2,03 2,47 
Tb 0,57 0,65 0,25 0,42 1,30 1,37 0,84 1,15 0,50 0,26 0,32 
Dy 2,91 3,78 1,83 2,95 7,58 7,61 4,19 6,86 3,14 1,38 1,83 
Ho 0,54 0,74 0,41 0,66 1,52 1,56 0,69 1,45 0,68 0,26 0,34 
Er 1,40 2,06 1,28 2,08 4,31 4,37 1,71 4,22 2,13 0,76 0,94 
Tm 0,17 0,26 0,18 0,29 0,57 0,58 0,21 0,58 0,32 0,11 0,13 
Yb 1,04 1,66 1,20 1,94 3,73 3,68 1,24 3,81 2,36 0,77 0,88 
Lu 0,15 0,24 0,19 0,30 0,57 0,58 0,18 0,59 0,38 0,11 0,13 
Y 14,72 20,66 11,76 19,66 44,47 43,69 16,84 41,44 19,00 7,52 8,19 
Σ REE 127,03 114,49 15,40 25,03 255,27 262,26 225,29 221,24 113,35 151,49 121,47 
Eu* 1,03 1,08 1,07 1,03 0,93 0,94 0,99 0,88 0,51 0,66 0,79 
La/Lu(CN) 16,06 9,00 0,73 0,83 8,19 8,13 25,10 7,20 7,78 37,16 22,41 
Sc 32,0 38,8 48,6 63,3 26,6 26,2 16,1 30,5 7,87 1,59 3,14 
V 209 242,9 145 261 106 102 230 123 12,6 16,3 28,0 
Cu 82,7 56,4 3,53 75,1 42,9 42,1 43,4 7,6 4,57 2,87 6,37 
Ga 16,5 14,7 11,7 13,2 23,4 23,0 21,4 18,6 15,0 19,5 16,0 
Be 0,76 1,0 0,17 0,64 1,71 1,69 1,49 1,57 2,91 1,47 2,18 
Bi <LD 0,2 0,04 0,15 <LD 0,07 0,07 0,05 0,21 <LD 0,02 
Cd 0,06 0,1 0,06 0,14 0,17 0,11 0,10 0,09 0,02 0,001 0,11 
Li 13,6 18,4 16,0 19,9 24,0 20,5 14,7 23,0 15,7 22,0 27,1 
Mo 0,44 0,8 0,36 0,69 1,08 0,88 1,24 0,54 5,37 1,27 0,95 
Sb 0,02 0,9 0,10 0,22 0,02 0,03 0,12 0,30 0,07 0,04 0,07 
Sn 1,29 1,1 0,50 0,60 1,86 1,66 1,84 1,63 1,76 1,96 1,08 
W 0,25 0,7 0,22 0,40 0,35 0,35 0,45 0,59 2,60 0,17 0,15 
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Amostra TZ10-54B TZ9-44 TZ10-214B TZ10-218G TZ10-220A TZ10-220B TZ8-138 TZ10-296 TZ10-297 TZ10-178 TZ10-250B 
Unidade FMT FMT FMT FMT Barriga Barriga Pajé Pajé Pajé Pajé Tauá 
SiO2 70,86 72,57 74,80 74,97 75,00 76,25 56,63 62,40 64,23 74,42 47,21 
TiO2 0,20 0,17 0,07 0,06 0,14 0,06 1,81 1,47 1,16 0,26 3,66 
Al2O3 14,58 14,43 13,81 13,61 13,02 12,89 15,82 14,68 14,80 13,10 19,63 
Fe2O3 2,17 1,13 0,67 0,63 1,78 1,20 8,12 6,63 5,80 2,19 9,01 
MnO 0,02 0,01 0,02 0,01 0,02 0,02 0,11 0,09 0,08 0,03 0,11 
MgO 0,38 0,30 0,12 0,13 0,09 0,02 3,62 1,64 1,27 0,31 4,93 
CaO 1,05 1,25 0,74 1,10 1,00 0,73 6,35 3,98 3,47 1,38 11,78 
Na2O 2,98 3,43 3,40 3,37 3,62 3,98 3,38 3,42 3,38 3,33 3,08 
K2O 6,80 5,42 5,86 5,54 4,89 4,66 2,15 3,81 4,26 4,62 0,18 
P2O5 0,12 0,08 0,03 0,05 0,03 0,01 0,73 0,50 0,38 0,07 0,12 
%PF 0,48 0,81 0,38 0,38 0,33 0,46 0,74 0,64 0,64 0,36 0,01 
total 100,47 100,39 99,90 99,80 100,88 100,30 99,47 99,30 99,50 100,07 99,70 
K2O/Na2O 2,28 1,58 1,72 1,64 1,35 1,17 0,64 1,11 1,26 1,39 0,06 
A/CNK 1,05 1,04 1,01 1,00 1,00 0,81 0,86 0,90 1,01 0,74 0,81 
Mg* 22,67 12,85 14,24 5,88 1,70 46,92 30,17 27,27 16,20 50,10 28,06 
Rb 72,58 100,45 154,26 109,63 249,67 334,45 50,71 95,15 77,07 153,18 1,69 
Cs 1,10 1,22 4,25 3,30 4,11 5,34 0,73 1,34 1,40 5,94 0,08 
Ba 2296,99 645,99 294,37 767,17 309,88 14,02 1031,67 1418,27 1350,37 623,75 213,09 
Sr 319,89 149,48 54,51 222,68 30,20 6,04 631,17 350,37 279,47 96,74 877,83 
Th 5,65 23,10 2,36 3,15 11,63 4,86 5,50 9,79 10,07 11,93 0,20 
U 0,11 1,47 1,06 2,43 3,49 4,83 1,01 1,86 1,43 2,08 0,03 
Zr 45,20 113,30 28,80 39,42 165,01 105,31 393,75 428,17 434,38 185,30 34,74 
Hf 1,30 4,22 1,24 1,59 7,11 6,02 10,72 11,22 11,36 6,42 1,00 
Nb 1,16 2,10 3,14 2,42 9,35 9,87 15,81 19,32 18,29 11,30 4,24 
Ta 0,04 0,16 0,32 0,42 1,19 0,62 0,83 1,12 1,03 1,20 0,32 
Pb 26,03 30,43 22,63 30,02 29,04 36,58 13,78 15,11 13,89 17,95 1,12 
Cr 13,20 30,92 5,52 12,41 8,39 15,19 65,35 14,54 13,04 11,66 38,35 
Ni 2,55 2,43 0,52 0,92 0,99 0,55 28,46 4,30 2,88 1,92 22,94 
Co 2,21 1,40 0,31 0,53 0,88 0,20 22,59 12,45 9,75 2,09 38,93 
Zn 22,51 13,57 7,02 7,86 41,45 33,25 114,34 89,85 81,04 41,04 43,37 
 
 
 174 
Amostra TZ10-54B TZ9-44 TZ10-214B TZ10-218G TZ10-220A TZ10-220B TZ8-138 TZ10-296 TZ10-297 TZ10-178 TZ10-250B 
Unidade FMT FMT FMT FMT Barriga Barriga Pajé Pajé Pajé Pajé Tauá 
La 29,86 24,04 2,37 5,84 20,74 3,11 71,46 66,53 62,16 26,87 3,53 
Ce 50,60 45,92 4,35 11,04 41,74 9,90 147,12 155,13 147,91 51,15 8,47 
Pr 5,49 4,93 0,47 1,23 5,44 1,18 18,29 17,62 16,65 6,06 1,25 
Nd 18,12 16,31 1,62 4,40 19,08 4,99 69,23 67,33 63,91 20,93 6,10 
Sm 2,40 2,57 0,35 0,87 3,66 1,77 11,74 11,68 11,25 3,65 1,53 
Eu 0,70 0,46 0,20 0,41 0,26 0,03 2,36 2,08 1,90 0,45 1,04 
Gd 1,51 1,60 0,27 0,71 2,99 2,33 8,49 9,20 8,69 2,80 1,70 
Tb 0,14 0,18 0,04 0,10 0,49 0,46 1,06 1,22 1,18 0,38 0,25 
Dy 0,65 0,94 0,27 0,51 3,21 3,24 5,69 6,52 6,46 2,31 1,45 
Ho 0,10 0,15 0,06 0,09 0,67 0,72 1,02 1,25 1,24 0,44 0,30 
Er 0,23 0,36 0,19 0,26 2,04 2,18 2,57 3,37 3,33 1,33 0,83 
Tm 0,02 0,04 0,03 0,04 0,32 0,31 0,35 0,45 0,44 0,20 0,11 
Yb 0,15 0,21 0,22 0,24 2,24 1,95 2,10 2,85 2,79 1,47 0,64 
Lu 0,02 0,03 0,03 0,04 0,33 0,27 0,31 0,43 0,42 0,24 0,10 
Y 2,31 3,64 1,65 2,45 17,50 23,99 24,15 35,15 33,60 11,50 7,65 
Σ REE 110,00 97,75 10,47 25,77 103,22 32,43 341,79 345,66 328,34 118,29 27,29 
Eu* 1,12 0,70 1,99 1,58 0,24 0,05 0,72 0,61 0,59 0,43 1,96 
La/Lu(CN) 163,11 89,10 7,56 17,12 6,49 1,19 23,77 16,01 15,33 11,67 3,75 
Sc 0,68 1,25 0,65 0,57 1,02 0,36 17,0 12,46 9,87 2,06 35,7 
V 31,4 13,3 3,56 5,26 1,89 1,14 102 44,7 34,8 8,30 314 
Cu 22,9 1,54 0,64 2,49 1,41 0,84 25,8 17,3 13,0 4,68 34,8 
Ga 13,3 13,0 13,0 11,6 22,9 17,4 19,7 20,5 20,5 17,3 17,2 
Be 0,93 1,34 3,23 2,80 5,37 6,61 1,38 1,98 1,93 3,28 0,31 
Bi 0,05 0,02 0,03 0,04 0,16 2,03 0,04 <LD 0,02 0,27 <LD 
Cd 0,03 0,06 0,05 0,02 0,10 <LD 0,27 0,10 0,08 0,12 0,06 
Li 15,1 15,1 6,34 8,47 63,9 43,0 13,3 27,0 23,9 47,9 6,01 
Mo 0,59 0,40 0,32 0,96 1,21 5,64 1,37 1,12 0,71 0,28 0,40 
Sb 0,05 0,07 0,04 0,04 0,08 0,03 0,06 0,02 0,03 0,08 0,01 
Sn 0,54 0,91 0,46 0,35 7,96 6,86 1,62 2,02 2,26 5,14 0,31 
W 0,12 0,22 0,38 0,18 0,22 0,38 0,54 0,49 0,38 0,26 0,05 
 
 
 175 
Amostra TZ10-257 TZ10-259 TZ10-250A TZ10-254 TZ10-274 TZ10-292 TZ10-258 TZ9-47 TZ10-230B TZ10-86 
Unidade Tauá Tauá Tauá Tauá N. Russas Varjota Tauá Taperuaba Leucogran. Leucogran. 
SiO2 55,08 63,26 65,38 67,88 69,59 71,10 74,22 62,72 74,41 74,45 
TiO2 1,83 0,72 0,80 0,45 0,36 0,36 0,25 1,13 0,024 0,024 
Al2O3 15,36 16,60 15,47 15,11 15,19 14,49 13,31 15,07 15,30 14,66 
Fe2O3 11,53 4,14 4,95 2,72 2,48 2,48 1,56 6,10 0,53 0,49 
MnO 0,16 0,05 0,08 0,04 0,03 0,04 0,01 0,08 0,035 0,012 
MgO 2,45 2,46 1,36 1,41 1,18 0,91 0,27 1,33 0,01 0,01 
CaO 5,09 3,92 3,21 2,65 2,38 2,12 0,94 3,37 0,43 0,49 
Na2O 4,24 4,94 4,59 4,54 4,52 4,04 2,96 3,60 6,03 5,24 
K2O 2,52 2,81 2,98 3,37 3,49 3,64 5,88 4,35 3,27 4,48 
P2O5 0,92 0,35 0,28 0,19 0,17 0,15 0,04 0,40 0,010 0,009 
%PF 0,36 0,40 0,62 1,29 0,55 0,82 0,23 1,33 0,46 0,38 
total 99,60 99,70 99,70 99,70 99,90 100,20 99,70 100,31 100,5 100,2 
K2O/Na2O 0,59 0,57 0,65 0,74 0,77 0,90 1,99 1,21 0,54 0,86 
A/CNK 0,91 0,93 0,95 0,98 1,00 1,03 0,90 1,07 1,02 1,02 
Mg* 50,19 31,64 44,73 41,96 35,38 17,58 27,35 1,21 1,24 1,24 
Rb 85,93 30,49 51,90 49,05 59,00 45,26 104,31 140,31 824 500 
Cs 2,78 0,71 1,38 1,01 1,79 0,95 0,66 2,59 4,93 2,48 
Ba 1834,37 2518,89 1570,02 1757,91 1603,38 1819,36 1668,09 1344,32 7,33 78,9 
Sr 693,88 1538,50 423,01 862,84 786,62 519,67 164,29 401,32 3,56 19,9 
Th 4,14 2,72 3,91 5,52 2,99 9,22 14,61 11,75 14,5 13,0 
U 1,45 0,51 0,89 1,42 0,67 1,29 0,80 2,43 14,2 5,60 
Zr 536,16 205,61 263,38 124,84 112,25 157,12 206,86 408,47 35,4 21,7 
Hf 12,41 5,06 6,82 3,60 3,16 4,52 6,21 11,41 5,72 2,05 
Nb 24,36 8,71 7,84 8,20 4,86 7,10 6,32 25,11 51,0 10,5 
Ta 1,24 0,59 0,45 0,67 0,46 0,44 0,25 1,54 20,0 1,34 
Pb 10,86 13,43 14,73 19,30 23,05 16,74 17,57 19,87 44,4 122 
Cr 10,04 51,57 12,83 31,83 32,44 27,33 10,98 16,19 16,2 12,2 
Ni 4,43 23,51 4,20 13,65 9,16 5,32 1,03 5,81 0,99 1,25 
Co 23,76 11,36 10,22 7,10 5,56 4,27 1,43 10,86 0,14 0,16 
Zn 133,82 58,33 64,70 44,61 39,47 41,97 20,74 96,90 37,1 90,3 
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Amostra TZ10-257 TZ10-259 TZ10-250A TZ10-254 TZ10-274 TZ10-292 TZ10-258 TZ9-47 TZ10-230B TZ10-86 
Unidade Tauá Tauá Tauá Tauá N. Russas Varjota Tauá Taperuaba Leucogran. Leucogran. 
La 71,37 33,31 39,57 24,35 15,61 36,25 68,19 76,14 8,84 14,3 
Ce 167,61 70,73 81,08 52,81 32,14 69,88 127,41 153,80 26,0 39,3 
Pr 22,94 9,02 9,27 5,66 3,62 7,32 12,90 18,56 3,51 6,38 
Nd 93,66 34,45 34,04 20,59 13,37 24,58 39,66 67,38 11,9 29,4 
Sm 16,21 5,39 5,54 3,14 2,09 3,74 4,83 11,51 4,89 16,4 
Eu 3,59 1,70 1,51 0,95 0,73 0,92 0,61 2,05 0,03 0,14 
Gd 13,09 3,64 4,73 2,11 1,48 2,45 2,74 8,89 4,71 20,4 
Tb 1,91 0,42 0,65 0,24 0,17 0,30 0,30 1,22 1,21 4,63 
Dy 10,94 2,00 3,64 1,21 0,88 1,52 1,33 6,86 9,13 32,4 
Ho 2,17 0,37 0,75 0,23 0,17 0,29 0,24 1,27 1,89 6,45 
Er 5,62 0,98 2,15 0,63 0,47 0,80 0,67 3,41 6,54 20,4 
Tm 0,66 0,13 0,30 0,08 0,07 0,11 0,09 0,46 1,23 3,45 
Yb 4,11 0,84 2,01 0,54 0,46 0,72 0,56 2,91 9,83 24,8 
Lu 0,61 0,14 0,33 0,09 0,08 0,11 0,09 0,43 1,47 3,74 
Y 56,98 10,34 21,30 6,71 4,98 8,16 6,46 30,71 36,5 111 
Σ REE 414,49 163,12 185,57 112,63 71,33 148,98 259,61 354,88 91,1 222,2 
Eu* 0,75 1,17 0,90 1,12 1,26 0,92 0,51 0,62 0,017 0,023 
La/Lu(CN) 12,07 25,50 12,62 29,47 21,26 33,23 75,84 18,55 0,625 0,396 
Sc 20,16 5,19 8,39 3,39 2,77 2,94 1,67 10,6 1,15 0,78 
V 70,7 42,9 41,1 25,1 20,6 14,2 7,35 42,7 1,15 0,85 
Cu 19,3 10,3 9,36 2,91 3,80 2,45 0,44 14,5 0,82 3,05 
Ga 24,0 18,7 19,9 17,5 16,3 15,9 14,6 21,0 48,4 39,0 
Be 1,99 1,56 1,78 2,10 1,83 1,70 0,76 2,31 3,38 3,51 
Bi 0,12 <LD 0,01 0,02 0,13 0,03 <LD 0,12 0,29 0,02 
Cd 0,14 0,03 0,05 0,03 0,02 0,02 0,01 0,26 0,01 0,04 
Li 23,5 16,4 23,9 24,6 31,5 22,6 5,48 30,4 153 36,2 
Mo 1,55 0,74 0,48 0,23 0,59 0,81 0,62 1,62 0,34 0,08 
Sb 0,05 0,03 0,03 0,05 0,03 0,04 0,02 0,11 0,08 0,07 
Sn 2,96 0,88 1,75 0,83 1,00 0,94 0,70 2,93 29,6 8,97 
W 0,87 0,11 0,28 0,17 0,43 0,19 0,10 0,63 1,94 0,40 
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ANEXO 3: Tabela de pontos  
 
Coordenadas GPS: 
Corrego Alegre - SAD 69; UTM 24S 
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Amostra Latitude Longitude Descrição Localidade 
TZ10-18A 449988 9599622 Monzogranito megaporfirítico  Uruburetama-Tururu 
TZ9-5 439690 9587632 Monzogranito megaporfirítico  Região Serrana 
TZ10-62 422055 9592696 Monzogranito megaporfirítico  Região Serrana 
TZ10-18B 449988 9599622 Monzogranito megaporfirítico  Uruburetama-Tururu 
TZ10-15A 447445 9599766 Monzogranito megaporfirítico  Uruburetama - Tururu 
TZ10-68 429841 9597650 Monzogranito megaporfirítico  Região Serrana 
TZ10-14 457152 9594194 Monzogranito megaporfirítico  Umirim - Tururu 
TZ10-228C 358015 9543132 Hbl granodiorito porfirítico Pedreira Campinas 
TZ10-158D 389600 9585060 Monzogranito megaporfirítico  BR-222  
TZ10-187 452332 9596090 Hbl monzogranito porfirítico Uruburetama 
TZ9-7 439356 9591194 Monzogranito megaporfirítico  Região Serrana 
TZ10-54A 437043 9589570 Monzogranito megaporfirítico  Região Serrana 
TZ10-214A 436586 9616208 Monzogranito megaporfirítico  Itapipoca 
TZ10-143 404187 9619842 Hbl granodiorito Miraima 
TZ10-229 358296 9538842 Monzogranito megaporfirítico  Arred. Faz. Campinas 
TZ10-158B 389600 9585060 Enclave básico BR-222 
TZ10-158x 389600 9585060 Enclave básico BR-222 
TZ10-76 425028 9605632 Dique básico rompido Região Serrana 
TZ10-62B 422055 9592696 Enclave básico Região Serrana 
TZ10-75 425563 9604652 Enclave básico Região Serrana 
TZ10-218B 439211 9616098 Enclave básico Itapipoca 
TZ10-219 386394 9585170 Hbl granodiorito BR-222 
TZ10-236 384255 9560492 Hbl monzodiorito Aracatiaçu 
TZ10-201A 413245 9611020 Cpx-Bt-Hbl monzodiorito Arredores Miraíma 
TZ10-155 377534 9584056 Qtz diorito  BR-222 
TZ10-85 425584 9613932 Cpx-Hbl-Bt monzogranito Prox. encruz. trem-estr. 
TZ10-201B 413245 9611020 Cpx-Hbl-Bt monzonito Arredores Miraíma 
TZ10-235 384136 9560408 Cpx-Hbl-Bt monzonito Aracatiaçu 
TZ10-295 368264 9541563 Cpx-Hbl-Bt monzonito Arredores Pajé 
TZ10-234 378869 9566970 Bt-Hbl monzodiorito Faz. Flores 
TZ10-154 400125 9619448 Hbl-Bt diorito Arredores Miraíma 
TZ10-16 448952 9599766 Cpx-Bt-Hbl monzonito Tururu 
TZ10-218A 439211 9616098 Hbl-Bt monzogranito Itapipoca 
TZ10-128A 402943 9607434 Hbl-Bt monzonito Prox. encruz.a trem-estr. 
TZ10-190 451398 9602372 Cpx-Hbl-Bt monzogranito Tururu 
TZ10-119 384794 9594442 Hbl-Bt monzogranito Arredores Miraíma 
TZ10-17A 449442 9599638 Cpx-Bt-Hbl monzodiorito Tururu 
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Amostra Latitude Longitude Descrição Localidade 
TZ10-86B 424842 9613214 Hbl-Bt monzonito Encruzilhada trem-estr. 
TZ10-86D 424842 9613214 Enclave básico Encruzilhada trem-estr. 
TZ9-22D 355782 9546506 Hbl gabro Malhada Grande 
TZ9-22A 355782 9546506 Hbl gabro-norito Malhada Grande 
TZ9-22B 355782 9546506 Olivina gabro Malhada Grande 
TZ9-22C 355782 9546506 Hornblendito Malhada Grande 
TZ10-233 358330 9546798 Clt gabro Malhada Grande 
TZ8-98 377392 9579434 Cpx hornblendito Área TCC 
TZ8-64 387286 9589068 Gabro Caracara 
TZ8-140 387614 9571354 Gabro Aracatiaçu 
TZ8-144 388652 9571580 Gabro Aracatiaçu 
TZ10-175 388555 9571576 Gabro Aracatiaçu 
TZ10-123 382255 9596954 Norito Arredores Miraíma 
TZ10-270 354118 9476542 Granito equigranular Tamboril 
TZ10-276 371019 9504028 Granito equigranular Tamboril 
TZ10-43 449942 9596698 Granito equigranular Uruburetama 
TZ10-54B 437043 9589570 Granito equigranular Itapajé 
TZ9-44 395407 9526782 Granito equigranular Santa Quitéria 
TZ10-214B 436586 9616208 Granito equigranular Itapipoca 
TZ10-218G 439211 9616098 Granito equigranular Itapipoca 
TZ10-220A 375710 9585556 Granito Barriga Barriga 
TZ10-220B 375710 9585556 Granito Barriga Barriga 
TZ8-138 385075 9559444 dique radial andesítico Aracatiaçu 
TZ10-296 369855 9557294 Hbl granodiorito Pajé 
TZ10-297 374471 9559056 Hbl granodiorito Pajé 
TZ10-178 374220 9544286 Monzogranito porfirítico Pajé 
TZ10-250B 373098 9360904 Gabro Tauá 
TZ10-257 357732 9335988 Diorito Tauá 
TZ10-259 356554 9334760 Qtz monzonito Tauá 
TZ10-250A 373098 9360904 Diorito Tauá 
TZ10-254 345610 9326874 Porfiro dacítico Tauá 
TZ10-274 332378 9480672 Granito Nova Russas 
TZ10-292 326013 9533050 Granito Varjota 
TZ10-258 358707 9336906 Granito Tauá 
TZ9-47 403522 9544944 Dique radial andesítico Taperuaba 
TZ10-230B 360572 9542544 Ab granito Pedreira Granistone 
TZ10-86 424842 9613214 Tur-Ab granito Encruzilhada trem-estr. 
 
